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I. PROBLEMATIQUE ET DEMARCHE SCIENTIFIQUE 
 
 
A. PROBLEMATIQUE : Signification et importance des rifts continentaux 
 
1.  Place des rifts dans la tectonique « interplaque » et « intraplaque »  
1-A. Qu’attendre de la description des mouvements relatifs des grandes plaques ?  
1-B. Sur l’importance des forces responsables de la déformation intraplaque et leur modélisation 
2. Manifestations majeures associées aux rifts : quelle logique ? 
3. Echelle globale : Convection du manteau, héritage continental et rupture lithosphérique 




B. DEMARCHE: de la "sismo-géologie" à l'analyse des causes et effets de la déformation 
lithosphérique en extension 
 
1.  Les séismes comme marqueurs de la déformation active 
1-A. Qu’attendre de la microsismicité ? 
1-B. Stratégies d’analyse des mécanismes aux foyer 
1-C. Principales limites dans l’interprétation de la microsismicité 
 
2.  L’intégration de la « sismo -géologie » dans un ensemble d’observations géophysiques et géologiques  
 
3.  Les propriétés intrinsèques de la lithosphère continentale à considérer 
 
3-A. Importance des hétérogénéités et de la stratification rhéologique  
 
n Hétérogénéités rhéologiques et anisotropie mécanique 
n Fluage de la lithosphère inférieure 
n Degré de couplage croûte supérieure-inférieure-manteau 
 
 
3-B. Effets de la rigidité lithosphérique et comportement thermo-mécanique de la lithosphère 
 
n L’épaisseur élastique équivalente (EEE) : quel apport ? 
n Les épaulements de rift et les modèles thermo -mécaniques en extension 
n Les instabilités périodiques (flambage et boudinage) 





II. LE RIFT BAIKAL DANS LA COLLISION INDE-ASIE 
 
n 1. Le laboratoire de la « tectonique intra-plaque » : l’Asie 
 
n 2. Bilans cinématiques et de masse 
 
n 3. Les modèles de déformation basés sur les expériences analogiques 
n Le modèle initial : le poinçon rigide 
n Les modèles dimensionnés intégrant les forces de volume  
 
n 4. Les modèles utilisant des mesures de déformation quaternaires sur failles 
n Les modèles en blocs quasi-rigides 
n Les modèles en blocs peu ou non rigides  
 
n 5. Les modèles simulant un champ de déplacement fini depuis 50 Ma 
n Les modèles numériques de déformation continue 
n Modèle cinématique par reconstruction 
 
n 6. Les modèles utilisant des mesures de déformation instantanée 
n Les modèles basés sur la sismicité du siècle 
n Les modèles basés sur les mesures VLBI et GPS 
 




III. LE RIFT BAIKAL ET LA DEFORMATION LITHOSPHERIQUE 
 
 
A. Disposition géométrique et évolution tectonique du rift Baïkal 
 
n 1. Morphologie régionale 
 
n 2. Histoire géologique 
n Accrétion de blocs au craton archéen et collisions 
n Naissance et évolution des bassins du rift  
n Volcanisme Cénozoïque et flux de chaleur 
 
n 3. Sismicité et failles actives 
 
n 4. Champ de contraintes actuels et déplacements récents 
 
n 5. Modèles cinématiques à l’échelles régionale 
 
n modèle régional de rotations de blocs rigides 
n modèles en pull-apart 
n modèles en rifting oblique 
n modèle plan en éléments finis 
 
B. Mécanismes de l’ouverture et structures profondes du rift Baïkal 
 
n 1. Segmentation des failles et épaisseur sismogène 
 
n 2. Tomographie sismologique, vitesses de phase et dispersion des ondes sous la zone de rift  
 
n 3. Gravimétrie et modélisations thermo -mécaniques 
 
n 4. Modélisations expérimentales et numériques en coupe 







IV. PERSPECTIVES DE RECHERCHE 
 
n 1. Evolution biphasée et modèle de rifting passif dominant  
 
· Le problème des causes du biphasage 
· Le problème de la direction d’extension récente  
· Le problème du dispositif géométrique plan  
 
 
n 2. Rhéologie, panaches, et convection 
 
· Le problème du rôle de la rhéologie et des instabilités 
· Le problème de la dimension et de l’importance de la remontée asthénosphérique sous le rift   
· Le problème de « Raft tectonics » et de convection : le rôle de la subduction lointaine  
 
 
n 3. Projets à court et moyen termes 
 
· En Asie 
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1.  Activités de Formation à la Recherche 
 
2.  Responsabilités administratives d’animation de la Recherche 
 
3.  Curriculum Vitae 
 










(concernant uniquement le dossier d’habilitation) 
 
 
 Les travaux sont numérotés dans l’ordre chronologique de parution ou de préparation. Les publications 2, 5, 7, 
8, 10, servent de support au texte de synthèse essentiellement dans le Chapitre III-A (Disposition géométrique et 
évolution tectonique du rift Baïkal), et les publications 1, 3, 4, 6, 9, 11, dans le Chapitre III-B (Mécanismes de 
l’ouverture et structures profondes du rift Baïkal).Les autres publications concernant les recherches dans les Andes, le 
domaine Ligure et l’Indonésie, ne sont pas reproduites ici. Elles sont mentionnées en Annexe 1. 
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 L’activité présentée ici n’a un sens que par le travail collectif au quotidien qu’elle a permis. En tout premier lieu, 
je pense aux étudiants en thèse, et particulièrement Frédérique Houdry et Carole Petit, mes deux plus proches 
collaboratrices, qui, par leurs talents multiples et leurs qualités scientifiques et humaines, ont rendu les missions 
sibériennes passionnantes et ont enrichi considérablement ce travail. Que Carole puisse trouver rapidement un poste à la 
mesure de ses grandes possibilités. Je n’oublie pas Christine Fontaine, Nadège Rollet et Olivia Lesne, qui ont su relever 
le défi d’un travail parfois fastidieux, chacune dans leur domaine. Merci encore aux étudiants de D.E.A. (Eric Chaumillon, 
Florence Dambricourt, Frédéric Bartoli, Hélène Le Fur, Lies Loncke) et de maîtrise dont l’apport et l’implication ont 
également été très importants.  
 
 Etre enseignant-chercheur c’est aussi un équilibre parfois difficile à trouver dans sa double fonction. J’ai connu 
à Villefranche-sur-Mer des conditions d’enseignement en Géophysique marine, certes perfectibles, mais surtout très 
stimulantes, et qui ont apporté de grandes satisfactions mutuelles, tant les étudiants ont besoin d’un enseignement basé 
sur l’expérimentation directe, la mise en application de connaissances théoriques, et finalement une géophysique 
concrète : je veux simplement témoigner ici de l’intérêt évident qu’ont manifesté l’immense majorité des étudiants en 
visite à l’Observatoire pour cette forme d’enseignement, et redire comme au moment de mon recrutement la grande 
chance que ce métier représente. 
 
 Parmi les chercheurs qui ont compté dans ces années entre la région Ligure, la Russie sibérienne et l’Indonésie, 
je tiens à remercier particulièrement quatre personnes : Eric Calais, dont la passion pour la science est communicative, et 
qui a rendu possible un ‘changement de vitesse’ essentiel dans le chantier d’Asie, par son talent, sa disponibilité, son 
efficacité ; Michel Diament, qui m’a donné l’impulsion initiale vers la Russie, et a su procurer à nombre de ses ‘anciens’ 
étudiants  dont moi-même la confiance nécessaire pour continuer leur chemin ; Vladimir San’kov, avec qui nous avons 
appris peu à peu à faire tomber les barrières culturelles entre nos deux communautés, et qui a assuré la continuité de cette 
coopération après la tragique disparition d’Alexandre Solonenko, le premier et inoubliable compagnon de route ; et 
Marie-Odile Beslier, avec qui nous avons partagé les angoisses de la campagne MALIS, et qui a l’exigence et la patience 
qui me font si souvent défaut. 
 
Je remercie également les personnes qui m’ont manifesté leur confiance dans des moments importants, 
particulièrement Gilbert Boillot, Georges Mascle, Jean Mascle, Marc Tardy, Jean Virieux, et Hervé Chamley, que ce soit au 
moment de mon recrutement, au sein du laboratoire devenu Géosciences Azur en 1996, et lors de mes participations dans 
des commissions, conseils, groupes ou comités. Je veux aussi mentionner ici la présence ‘collective’ d’autres personnes, 
sans qui la vie d’enseignant-chercheur perd beaucoup d’intérêt, et à qui je dois de sincères remerciements : Françoise 
Sage (avec mention spéciale pour le ‘supplément’ enseignement, si souvent oublié), Guy Ouillon, Françoise Courboulex, 
Jocelyne Gosselin, Francine Calcagno, David Graindorge, Philippe Charvis. Je veux encore remercier quelques 
compagnons (parfois d’infortune !) lors de campagnes en mer (Laurent Royer, Nicole Béthoux, Stéphane Gaffet, Alain 
Moreau, Jean-Pierre Réhault, Marc Sosson, Pol Guennoc, Jean-François Stéphan, Yann Hello, Bruno Savoye, et tout 
récemment Alain Anglade) et sur le ‘terrain’ parfois ingrat des sites du Laboratoire (Yves Descatoire, Jean-Jacques 
Pangrazi, Reine Saighi, Caroline Ramel, Véronique Gourbaud, Suzanne Vella, Véronique Pisot). Enfin je tiens à rendre 
hommage à l'action de MM. Va ssiliev et Baskévitch à l'Ambassade de France à Moscou, qui a rendu possible les 
nécessaires échanges entre nos deux pays. 
 
 J’ai finalement le plaisir de dire mes remerciements aux membres du jury qui ont accepté d’examiner mon activité 
sans réticence : d’abord aux quatre rapporteurs, Cindy Ebinger, Jean-Philippe Avouac, Jean-Pierre Brun, Laurent Jolivet, 
et à Gilbert Boillot et Michel Diament. Deux derniers messages : que les ‘Liguriens’, et notamment Nicole Béthoux, la 
‘première’ sismologue de la région, et Marie-Odile Beslier, me pardonnent de laisser ici de côté la Méditerranée : elle reste 
cependant présente en filigrane à travers cet examen de l’extension continentale, et ce n’est que partie remise ; et que 
Cindy me pardonne d’avoir quelque peu sacrifié la comparaison avec ‘son’ rift ! Mais je sais que le travail commun avec 
Carole comble déjà cette lacune.  
 
 






Résumé étendu en anglais 
 
Continental Rifting: causes, effects, evolution - 
Example of the Baikal rift 
 
 
This report for ‘Habilitation à Diriger des Recherches’ presents a summary of my research activity about the 
Baikal rift which has began ten years ago, when I obtained my present position as Assistant Professor at Villefranche-
sur-Mer Observatory (UPMC). Activities concerning the geodynamics of the Ligurian Sea and previous studies in the 
Andes (Ph. Thesis) are not developped in this report. During the last 10 years I have trained 4 Ph.D. students (2 in full 
responsability), 6 ‘DEA’ students, and 8 students in ‘Maîtrise’. I was also involved in regular teaching tasks in the 
Observatory, organization of a European Summer School, national evaluations of grants and Universitary activities, 
CNRS Committees, and in several proposals for scientific fundings (see Annex 1 for details). This activity has also 
implied several field trips and sea cruises. I have participated to 15 publications in International Journals (level ‘A’), plus 
3 recently submitted, and to 63 scientific meetings. I was the first author in 4 ‘A’ publications, and second author in 4 
others after one of my students (see Annex 1 for a full list and Annex 2 where 11 publications concerning the Baikal rift 
are reproduced).  
Chapter I gives a brief review of the problems that are currently debated about continental rifts and the way I 
have used and complemented ‘seismo -geology’ for the analysis of causes and effects of continental deformation under 
extension. Chapter II is a critical review of the deformation pattern in Asia during Tertiary, which aims at situating the 
Baikal rift in this important tectonic context. Chapter III is an overview of the main results obtained concerning the 
structure, evolution and dynamics of the Baikal rift, and puts in perspective the 11 publications reproduced in Annex 2. 
Finally, Chapter IV briefly opens some perspectives of work.  
What I have tried to perform, together with several colleagues, is a multidisciplinary study of the Baikal rift 
system. This was done in the framework of a collaboration between the Institute of the Earth’s Crust (Irkutsk) and 
Géosciences Azur (CNRS-UPMC, Nice, France). We attempt to gather several geophysical and geological data (either 
revised or new) and to interpret them with some caution, in order to determine a realistic picture of the on-going 
deformation pattern in the Baikal area, and more widely, to better understand the dynamics of the lithospheric 
deformation in an intracontinental setting. Our main objectives were the following : (1) describe the geometry and rate of 
active faulting using satellite imagery, field investigations, and seismicity, (2) directly measure crustal deformation and 
fault motion using GPS geodesy, (3) determine the stress field using earthquake source data, and (4) understand the 
physical mechanisms at work through numerical modeling. A number of funding agencies made this project possible : 
INTAS, NATO, the Siberian Branch of the Russian Academy of Science, the Mongolian Academy of Science, the French 
Ministry for Foreign Affairs, the French National Center for Scientific Research (CNRS), and University Pierre and Marie 
Curie.  
 
1. Geometry, style and rate of faulting 
 
We have first focused our efforts on the northern Baikal rift because active faults are easier to describe there 
than below Lake Baikal. We have performed a detailed morphotectonic analysis of late Quaternary faulting in this region 
characterized by ranges and basins distributed over more than 800 km along strike. Remote sensing techniques (SPOT, 
METEOR scenes, aerial photographs) were used to map the active fault network which displays a general en échelon 
distribution from the northern Lake Baikal to the easternmost basin, with ~30 km-spaced overstepping segments of 10-80 
km in length [1, 2]. Most faults have a dominant dip-slip component over their Cenozoic history. The inherited crustal 
fabric strongly influences the overall geometry of the rifted basins. We use 54 14C ages of post-glacial terraces near the 
footscarps of the Muya basin to date offsets measured inside alluvial fans [3]. The last main post-glacial event in this 
area appears to be the early Holocene optimum dated at ~10 ± 2 ka, following the onset of deglaciation at ~13 ka. 
Therefore, a detailed levelling across two terraces offset by the Taksimo fault (West Muya basin) shows consistent 
minimum vertical slip rates of 1.6±0.6 mm yr-1. Using 30 other active scarps analyzed in the field, we found a lower bound 
for horizontal velocity of 3.2±0.5 mm yr-1 across the Northern rift. We then compared directions of slip vectors from 
Holocene field data and slip directions from earthquake fault plane solutions : although local discrepancies appear, the 
mean directions of stress inverted (~N130E and ~N155E, respectively) are comparable within uncertainties and favor a 
rifting obliquity of about 30-40°. Extrapolating our Holocene rates, we estimate basin ages younger than generally 
believed (less than 7 Ma) and propose a spatial and temporal evolution of rifted basins consistent with experimental 
models of oblique rifting. Total amounts of extension and vertical throw (~7 km and ~12 km, respectively) across major 
faults appear rather constant from the central to the northern rift. These results favor a progressive development of 
asymmetric grabens in this part of the rift zone through time and indicate a strong rheological control on deformation 
which seems enhanced by other contributions than the far-field effect of the India-Eurasia collision. 
 
A preliminary analysis of a new set of satellite images (SPOT, Landsat Thematic mapper and ERS radar image) 





covering the Tunka-Baikal area provides insights on some active faults : (1) the Sayan fault, a continous system along 
130 km, depicts at 3 points river offsets which attest for a recent sinistral strike-slip movement, which magnitude is still 
undetermined ; (2) the north-Tunka (West) presents discontinous, en-échelon segments with a variable size from 3 km to 
10 km and a probable compressional component; (3) the south-Tunka fault vanishes inside the basin from west to east : 
although different small segments are obvious, no clear, recent offsets are detected along them, suggesting a transfer of 
motion to the north on the Sayan and north-Tunka faults.  
 
 
2. GPS measurements and long term prediction of earthquakes 
 
Four campaigns of Global Positioning System measurements were performed between 1994 and 1998 in the 
southern and western Baikal region. Our results [4] show a total extension of 4.5+/-1.2mm/yr in a NW-SE direction in the 
southern part of the Baikal rift zone and a velocity gradient perpendicular to the major active faults, indicating elastic 
strain accumulation. This velocity rate is in good agreement with results of Holocene horizontal displacements on faults 
of the SBR [2, 3] but is at least two times greater than the prediction of most deformation models of Asia [5,6]. The strain 
is localized on a narrow (50 to 100 km wide) rift structure which appears to be concentrating the present-day deformation 
between Eurasia and East China. A comparison between the GPS results and the seismic moment released by historical 
earthquakes suggests  that elastic strain is currently accumulating in the Baikal rift zone along active faults that have the 
potential for a M = 7.5 earthquake if that elastic strain were to be released in a single event today. If aseismic slip is 
neglected, we hypothesize recurrence intervals of 150-350 years for large (M~7.5-7.7) events along the lake shoreline, 
which could imply the occurrence of a strong shock in the near future. In the South and Central Baikal region, field 
description of more than 40 paleoscarps, and radiocarbon datings of seismogenic deformations have provided 
recurrences of less than 2000 years [7], a value similar to the one found in the North [3]. We are currently extending our 
GPS network to Mongolia, where 20 sites covering the western half of the country have been measured for in 1997 and 
1998. First results favor an eastward movement of the Mongolian block. These results could reflect the dynamic effect of 
the Pacific-Eurasia subduction in addition to the well-kown effect of the the India-Eurasia collision. Other causes could 
be a "ridge push" effect below the rift, or a buckling of the lithosphere in response to collisional tectonics along the 
Siberian Craton. We need additional GPS measurements and tests of dynamic deformation models to discriminate 
between these possible effects. 
 
 
3. Deviatoric stress changes 
 
The problem of the forces responsible for the opening of the Baikal rift is still enigmatic. Analyses of individual 
strain directions provided by focal mechanisms of earthquakes is a classical way to determine the consistency of fault 
kinematics. We have considered useful to proceed to local deviatoric stress inversions as often as possible, and then to 
use these tensors to predict slip directions along main faults. More than 300 focal mechanisms located along the whole 
Baikal rift were first used [8]. The stress field is varying at different scales of observation: when looking at central Asia, 
the maximum horizontal stress Shmax directions remain rather constant (with a fan-shape geometry) when the tectonic 
regime goes from transpressional (Mongolian Altai) to extensional (Baikal). At the scale of the Baikal rift, clear variations 
of the stress regime are observed, from an extensional regime in the central part of the rift to wrench ones in its northern 
and southern ends. Finally, at the scale of 100 km, systematic Shmax reorientations occur close to major rift faults. We 
thus infer that the interaction between collisional processes and inherited structures may have a strong influence on rift 
dynamics. Predicted slips show two distinct parts of the rift: the South Baikal Rift is characterized by a constant trend 
(around N100°E), meanwhile the North Baikal Rift exhibits rotations involving at least three crustal blocks. These surficial 
structures and motions can be easily explained by an interaction between the regional compression linked to the India-
Asia collision and the geometry of the hardly deformable Siberian platform. This suggests a large-scale cracking 
(releasing bend) of the lithosphere in the Baikal region. A plane, simple finite element model of deformation confirms this 
pattern at broader scale [9]. 
Recently, we have analyzed stress changes from Lake Baikal up to the Bolnai fault in Mongolia thanks to a new 
database of reliable focal solutions of earthquakes (110 all-size mechanisms). There is a smooth, progressive change of 
Shmax from South to North, with a trend parallel to the N-S faults of the grabens of Busingol and Khubsugul. Only the 
Tunka basin region shows a quick change to a E-W strike. Elsewhere, the general strike is in agreement with a fan-
shaped, large-scale distribution of Shmax, consistent with the compressive stress field imposed by the India-Eurasia 
collision. Extensional regimes observed are explained by: (i) the position of Busingol, Darkhat and Khubsugul basins 
inside a block between two large strike-slip faults, suggesting a pull-apart or a tension gash mechanism within a 
transpressional regime ; (ii) the position of Lake Baikal against a major suture zone, which strike favors an opening 
controlled by the main Sayan fault linked to the eastward escape of the Mongolian block. 
 






4. Mechanical behaviour of the lithosphere and deep structures of the rift 
 
We have examined the crustal structure and lithospheric flexure of the BRZ by means of gravity modeling. We 
modelled the Bouguer Anomaly (BA) along six 1200-km-long gravity profiles [10, 11]. We first evidenced that continuous 
elastic plate flexure due to surface loading cannot explain the observed BA. Then we introduced plate discontinuities 
coupled with a realistic brittle-elasto-ductile plate rheology to model external tectonic forces acting on the plates and to 
determine the Moho geometry. The clearest expression of extensional processes occurs in the central part of the rift, 
which exhibits the highest crustal thinning and depicts rift shoulders that have been explained in the southern-central 
Lake by mechanical (flexural) unloading [12]. It evolves southwards to a rapidly increasing compression, resulting in an 
overthickening of the southern plate's crust and in the long-wavelength flexure of the Siberian plate. North of the central 
rift, crustal thinning (which is always less than 7 km) gives way to a more diffuse zone of deformation inside the Sayan-
Baikal folded belt. Based on plate flexure modellings, we find that the rift shoulders surrounding the Central and North 
Baikal basins are not supported by upward bending plate, but have a deep crustal root caused by a downward flexure. 
The other parts of the rift depict two adjacent plates with antithetic flexures. We also observe that the axial mantle 
material, although affected by velocity reductions from place to place, is not related to a large-scale asthenospheric 
upwelling, since the lithosphere rheological interfaces are not significantly disturbed. It seems to us that a major 
asthenospheric upwelling reaching the Moho (suggested by [13, 14, 15]) would produce much stronger thermal effects 
and mechanical weakening. Instead, we favor the role of horizontal forces and motions resulting from the India-Asia 
collision, combined with the effect of inherited tectonic structures (and especially the Paleozoic suture bounding the 
Siberian craton), and leading to the intrusion of partially melted material inside the weakened lithosphere, as previously 
suggested from petrological constraints [16]. New results from a two-dimensional numerical deformation modelling 
across the northern rift [17] reveals that these conditions are sufficient to produce rifting and basin subsidence, and that 
the surface deformation style is strongly controlled by horizontal shear of a ductile layer inside the crust and by lateral 
flows towards the regions of crustal and mantle thinning. 
 
 Using a combination of teleseismic and local delay-time tomography, we have tried to obtain a more reliable 
picture on the velocity structure below and around the Baikal rift. We use 36000 traveltimes of P-refracted waves from 
the ISC catalogue and Pg and Pn traveltimes of 578 earthquakes recorded by the Russian regional network to determine a 
velocity model by the use of local and teleseismic inversion procedures [18, 19, 20]. The models are rather reliable 
laterally because they closely gather local and global ray path informations. At depth, tests of accuracy in inversion 
reveal a stable picture down to at least 400 km. A narrow negative anomaly goes through Mongolia and follows the 
southern and eastern margins of the Siberian craton: this structure is interpreted as a thin mantle plume (‘wall’) reaching 
the southern rift axis. This anomaly seems to us the best constrained one, in good agreement with the occurrence of 
volcanic activity across Mongolia along ~1200 km since Miocene time. Again, our results do not evidence any strong 
asthenospheric perturbation exactly below the rift axis  : we only observe velocity anomalies near the surface which are 
not deeply rooted. In particular, a negative anomaly is observed at shallow levels (48 km) beneath the northern third of 
lake Baikal, which is disconnected from deeper structures. It may be explained by the existence of underplated magmatic 
material at the bottom of the crust and agrees with the anomalous velocities reported from seismic explorations [21, 22]. 
By comparing the geometry of deep-rooted anomalies to the present-day stress field patterns, the regional heat flow and 
the Tertiary volcanic activity, it seems to us that the sub-lithospheric mantle dynamics is not the main factor controlling 
extensional processes in the Baikal rift. However, it does contribute to a thermal weakening of the lithosphere along a 
mechanical discontinuity bounding the Siberian craton. This view agrees well with the depth distribution of earthquakes, 
which commonly concerns the range 15-25 km, and sometimes even 40 km [1, 23], confirming significant strength of the 
lithosphere under extension, even close to the rift axis. Nevertheless, whether the asthenospheric wedge below the rift 
axis is narrow or not remains a debated point (see e.g. the controversial interpretations of shear wave splitting beneath 




Although preliminary, our 10-year studies in the Baikal rift have led us to several evidences : (1) the major role 
of lithospheric inheritance in the Baikal rift genesis; (2) the close spatial relationships between the India-Asia collision 
and the development of the rift  ; (3) the major effect of the high strength of the Siberian Craton during rift evolution; (4) 
the probable weakening effect of the asthenosphere, as narrow mantle plumes following the lithospheric fabric, in an 
apparently passive way ; (5) the relatively high velocities of extension measured by GPS geodesy (in the southern rift) or 
by field studies on scarps (in the whole rift) of about 3-5 mm/yr ; (6) the oblique rifting geometry in the northern tip and 
the ‘transpressive pull-apart’ mechanism in the southern tip ; and (7) the possibility to model the topography, 
deformation pattern, gravity anomaly and age of formation of the northern Baikal rift zone without invoking a dynamic 
contribution of an asthenospheric plume, at least in the recent phase of its evolution (« fast rift stage », since 3.5 My). 
We have found a good consistency between Holocene and present-day strain rates, a rather constant displacement field 
from Lake Baikal (dip-slip rifting) to the northern rift (oblique-type rifting), higher rates than predicted by all deformation 
models of Asia, and recurrence intervals for large earthquakes of about 300 years or less in the South and of about 2000 





years in the North. Some goals in the future may be to : (1) Extend GPS measurements to Mongolia (first performed in 
1997) and to the northern rift; (2) Develop a permanent GPS network;  (3) Describe fault mechanics, by determining the 
amount of aseismic deformation, the time stability of the velocity field, the locked and unlocked behaviour of faults, 
which will allow reliable seismic hazard assessments; (4) Favor methodological developments and training in earthquake 
relocation procedures and instantaneous strain field analyses to be used by Russian and Mongolian scientists; (5) 
Enhance the development of a modern (i.e., broadband) seismograph network; (6) Improve earthquake locations thanks 
to the installation of an experimental array around (and inside with OBS) Southern Lake Baikal for instance. 
 
We finally conclude that three favorable conditions explain ‘local’ extension in the Baikal area : far-field 
compressional stress field, mechanical inherited lithospheric weakness and some heat supply. This latter input is still 
unclear, but probably strongly influences the flow properties and the mechanical behaviour of the deforming lithosphere. 
Anyway, far stress-field sources (India-Eurasia collision and possibly, Pacific subduction) impose boundary conditions 
that played a significant role in the evolution of the Baikal system through time. Several possible consequences (first 
‘pre-rift’ stage of increasing potential energy in relief by thrusting ? Extensional collapse ? Lateral escape and ductile 
flow at depth ?) should be clarified in the future. 
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Ce rapport d’Habilitation à Diriger des Recherches présente, outre un compte-rendu détaillé d’activité, un 
résumé de mon activité de recherche sur le rift Baïkal qui a commencé il y a 10 ans, lors de ma nomination comme Maître 
de Conférence de l’Université Pierre et Marie Curie à l’Observatoire de Villefranche-sur-Mer. Comme pendant ma thèse, 
un fil directeur thématique a relié mes différentes activités de recherches : l’extension continentale et ses effets, qu’elle se 
produise au sein d’une chaîne de montagne liminaire (la Cordillère Blanche au Pérou), dans un paléorift maintenant 
immergé, le bassin Ligure et ses marges, en contexte d’arrière-arc, ou au cœur d’un continent, le rift Baïkal. Si j’ai choisi 
de ne présenter que ce dernier, c’est à la fois pour des raisons de temps, et pour éviter une ‘gymnastique’ intellectuelle 
un peu artificielle : la comparaison entre ces deux derniers objets, par la différence de contexte tectonique et de méthodes 
d’investigation qu’elle implique, ne me paraît pour l’instant pas assez fructueuse. J’ai voulu plutôt tirer parti du fait qu’un 
cycle d’étude s’achevait en domaine intracontinental asiatique, avec une confrontation utile entre plusieurs résultats 
récents (modélisations gravimétriques, mesures GPS et modélisations numériques) et l’analyse plus spécifiquement 
‘sismo -géologique’ que j’ai menée. Enfin une autre circonstance m’a incité à agir de la sorte : la soutenance proche de la 
thèse de doctorat de Nadège Rollet sur le bassin Ligure.  
 
 
Avant de détailler le contenu de ce mémoire, je résume en quelques lignes le travail de recherche effectué en 
dehors du chantier Baïkal depuis mon arrivée à Villefranche-sur-Mer. L’essentiel a été consacré à :  
 
(1) une expertise, également indispensable pour mon enseignement, dans l’acquisition et l’interprétation de 
profils de sismique-réflexion monotrace en mer Ligure. Ce travail a permis d’identifier des marqueurs importants du 
soulèvement de la marge depuis le Messinien, de proposer une évaluation de la longueur et de l’importance des failles 
normales bordières de pied de pente, et de caractériser des milieux diffractants correspondant aux dépôts détritiques de 
bas niveau marin, qui sont probablement à relier à la crise de salinité Messinienne. Il a fait l’objet d’une partie du travail 
de Nadège Rollet, d’une publication de rang A (Chaumillon et al., 1994), de 2 rapports de DEA (E. Chaumillon, 1992, et H. 
Le Fur, 1998), de 2 rapports de stage ERASMUS, de 2 rapports de Maîtrise, et de plusieurs publications de rang B ou C 
avec les collègues italiens de Gênes (voir Annexe 1) ; 
 
(2) l’acquisition, le traitement et l’interprétation de données de sismologie acquises conjointement en domaine 
sous-marin et terrestre, essentiellement lors de 3 campagnes successives d’acquisition, entre 1990 et 1997. La principale, 
SISBALIG2, s’est effectué en collaboration avec l’Institut de Géophysique de Hambourg (Allemagne). Elles ont permis 
d’établir un modèle de vitesse jusque dans le manteau le long du pied de la marge nord-Ligure, de calibrer 
technologiquement notre réseau de sismographes sous-marins (OBS) dédiés à l’activité d’observation, de mieux localiser 
en profondeur des événements sous la marge et dans le bassin, et de réunir une base de données plus complète de 
mécanismes au foyer qui permet de caractériser un régime essentiellement compressif dont la direction de contrainte 
maximum change rapidement à l’approche de la chaîne alpine. Ce travail a fait l’objet d’une thèse (C. Fontaine, 1996) dont 
j’ai partagé la co-responsabilité avec Anne Deschamps, d’un article de rang A (Déverchère et al., 1991) et d’un rapport 
de maîtrise (voir Annexe 1) ; 
 
(3) l’acquisition, le traitement et l’interprétation de données de sismique-réflexion multitrace (campagne MALIS), 
en collaboration avec Marie-Odile Beslier. Elle a permis de redéfinir la structure et le degré d’asymétrie des marges 
conjuguées Corse et Ligure, de préciser la structure du socle dans le bassin profond, de cartographier la distribution du 
volcanisme Miocène, largement méconnu jusqu’alors, de proposer une nouvelle interprétation de l’évolution tectono-
sédimentaire du bassin par un premier modèle thermo -mécanique 2-D, et d’avancer des hypothèses sur les modalités de 
la réactivation en compression de la marge nord-Ligure et du bassin profond par combinaison des informations 
sismotectoniques, magnétiques, gravimétriques, de sismique-réflexion, et de sismique grand-angle. Les recoupements 
avec d’autres campagnes (CYLICE’97, plongées ; MARCO’95, dragages ; MALIGU’92,93, SIBONI’94, monotrace) furent 
déterminantes pour l’interprétation de cette nouvelle base de données sismiques. Mon imp lication personnelle a été dans 
l’acquisition et l’interprétation des profils multitrace MALIS, des campagnes monotrace, et dans la corrélation avec la 
sismicité (malheureusement encore incomplète). Ce travail a fait l’objet d’une thèse (N. Rollet, 1999) et d’un rapport de 
D.E.A. (F. Dambricourt, 1995) dont j’ai partagé la co-responsabilité avec Marie-Odile Beslier (voir Annexe 1). La 
soutenance de Nadège Rollet (septembre 1999) a donné l’occasion de discuter en détail les résultats de ce travail, à mon 
sens importants, même si de nombreux problèmes d’interprétation demeurent (nature exacte des faciès sous les marges, 
identification de la croûte océanique, séparation des phases multiples de déformation depuis l’Eocène) en raison de 
l’absence de forages en mer Ligure ; 
 







(4) la participation à d’autres campagnes en mer (sismique multitrace en Galice et en Côte d’Ivoire, sismologie et 
sismique grand-angle par OBS et/ou stations terrestres en mer Ligure et en baie de Naples) ou à terre (sismologie de 
terrain en Indonésie, avant et après un grand séisme). Ces activités ‘occasionelles’ se sont justifiées soit pour des 
raisons d’initiation à de nouvelles approches méthodologiques (la multitrace à mon arrivée à Villefranche), soit par les 
nécessités d’intervention suite à des séismes importants dans des régions au préalable étudiées par nos équipes (Liwa, 
1994, M=6.8, et Vintimille, 1995, M=4.7). Ces travaux ont fait l’objet de 2 articles de rang A (Widiwijayanti et al., 1996, et 
Courboulex et al., 1998, voir Annexe 1). 
 
 
Je présente maintenant le plan de ce rapport. Le chapitre I fournit un bref aperçu des problèmes couramment 
débattus à propos des rifts continentaux actuels, et justifie la démarche générale que j’ai choisie afin de mieux 
comprendre les causes et les effets de la déformation active en extension en domaine intracontinental : l’utilisation de la 
« sismo -géologie », au cœur de mon domaine de compétence, dans un cadre élargi par l’apport d’autres approches 
complémentaires (gravimétrie, géodésie, modélisations numériques). Le Chapitre II est un examen critique du 
comportement de la lithosphère asiatique au cours du Tertaire, d’après la bibliographie. Cette partie peut surprendre le 
lecteur dans le cadre de cette Habilitation : elle m’a paru nécessaire pour renforcer la compréhension des processus de 
déformation observée à l’échelle du rift Baïkal, car le contexte de la collision Inde-Asie et des subductions le long de 
l’océan Pacifique y joue à l’évidence un rôle primordial. Le Chapitre III donne et discute les principaux résultats obtenus 
concernant la structure, le comportement thermo -mécanique, l’évolution et la dynamique actuelle du rift Baïkal, en se 
référant aux 11 publications reproduites en Annexe 2. Finalement, le Chapitre IV ouvre brièvement quelques perspectives 
d’étude à la suite de ces travaux. 
 
 
Enfin je mentionne en Annexe 1 les principaux éléments de la démarche d’enseignement que j’ai eu à assurer à 
Villefranche-sur-Mer dans le cadre de mon service statutaire, ainsi qu’un Curriculum Vitae, la liste complète de mes 
publications et communications, et un bilan détaillé des activités de recherche, des tâches administratives, et des 
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A. PROBLEMATIQUE : Signification et importance des rifts continentaux 
 
 
1. Place des rifts dans la tectonique « interplaque » et « intraplaque »  
 
1-A. Qu’attendre de la description des mouvements relatifs des grandes plaques ?  
 
Le succès de la tectonique des plaques repose sur la simplicité des déplacements relatifs d’un nombre limité de blocs 
rigides, ce qui permet de séparer clairement une description cinématique des processus dynamiques à la source des ces 
déplacements. S’il est difficile de remonter aux conditions ayant présidé à la formation des grands systèmes de rift du passé, 
il est en revanche beaucoup plus aisé d’utiliser les informations issues des modèles cinématiques globaux sur les 2 derniers 
millions d’années (De Mets et al., 1990, 1994) pour comprendre et analyser la distribution actuelle des déformations et des 
contraintes (et plus particulièrement la formation des rifts récents). C’est pourquoi les réflexions les plus précises sur les 
forces responsables de la distribution des déformations à l’intérieur des plaques (Zoback, 1992) sont basées sur des objets 
et des observations actuels (i.e., Forsyth et Uyeda, 1975 ; Zoback et al., 1989 ; Richardson, 1992 ; Wdowinski, 1998).  
L’objet « rift » correspond à une limite de plaque en cours de formation : nous avons donc à nous placer dans le 
cadre de la déformation intracontinentale. Comment peut-on alors décrire précisément les mouvements relatifs des blocs 
entourant un rift ? A l’évidence, nous devons d’abord admettre que les déplacements cinématiques ne sont alors plus aussi 
simples à décrire, en raison notamment des propriétés rhéologiques particulières de la lithosphère continentale (voir I-B), du 
changement d’échelle évident, et de l’absence quasi générale de marqueurs globaux tels que le paléomagnétisme. Par 
ailleurs, bien que l’hypothèse des plaques rigides soit une approximation, la déformation intraplaque dans les zones stables 
se fait à des vitesses très faibles (Argus et Gordon, 1996), et devient donc difficilement mesurable et modélisable. Ceci 
permet au passage de confirmer que le modèle NUVEL-1A de De Mets et al. (1994) est apte à décrire les déplacements des 
plaques principales de manière satisfaisante au premier ordre, et offre donc un exc ellent cadre général, comme la 
comparaison avec les vitesses sur 5 ans du réseau GPS global le montre (Larson et al., 1997). Enfin, de par la formation de 
chaînes de montagne, qui représentent une énergie potentielle gravitationnelle ‘stockée’ dans la lithosphère au cours de la 
déformation, la cinématique ne peut pas être traitée indépendamment des processus dynamiques (voir par exemple England 
et Jackson, 1989 ; England et Molnar, 1997b).  
 
 
1-B. Sur l’importance des forces responsables de la déformation intraplaque et leur modélisation 
 
Les géophysiciens modélisateurs ont donc généralement envisagé la déformation de la surface du globe en traitant 
séparément deux domaines : l’intérieur des plaques, considéré comme un milieu élastique continu, et les zones près des 
frontières de plaques, où la déformation cumulée à long terme est traitée en négligeant la résistance élastique et modélisée 
en terme de fluage plastique (Tapponnier et Molnar, 1976), visqueux (England et McKenzie, 1982, 1983 ; Vilotte et al., 
1982), ou élasto-visco-plastique (Bassi, 1991 ; Chéry et al., 1991 ; Wdowinski et Bock , 1994 ; voir §B-3). Chaque approche 
fait des approximations différentes qui sont défendues par les auteurs en fonction du phénomène dont ils veulent rendre 
compte, de l’échelle d’observation, et bien souvent, d’une ‘philosophie’ de la déformation. Le but du chapitre II sera de 
résumer les principales approches et de les critiquer dans leurs fondements et leurs résultats confrontés à la réalité pour le 
cas le plus étudié : la collision Inde-Asie. Il convient d’ores et déjà de réaliser les limites actuelles des modélisations en 
domaine intracontinental, loin des bordures de plaques : la complexité rhéologique et les hétérogénéités mécaniques 
héritées qui caractérisent une lithosphère continentale ne peuvent être complètement prises en compte actuellement dans 
les modélisations.  
Wdowinski (1998) propose une tentative globale intéressante, appelée « théorie de la tectonique intraplaque »: sur la 
base d’hypothèses simples concernant le comportement mécanique de plaques déformables, il utilise les déplacements 
relatifs bien connus des plaques pour prédire des directions de déplacement intra-plaque et des champs de déformation 
interne adjacents aux différents types de limites de plaque. Ses prédictions sont ensuite comparées aux mesures de 
contraintes maximales horizontales actuelles (Zoback , 1992) : le champ intra-plaque de premier ordre semble essentiellement 
résulter des forces horizontales induites par les plaques voisines dans la direction des mouvements relatifs, et des forces de 
‘flottabilité’ liées aux contrastes de densité entre les rides médio-océaniques et l’intérieur des plaques, qualifiée 
habituellement de « ridge push » (Forsyth et Uyeda, 1975 ; Richardson, 1992). Elles permettent d’expliquer la déformation 
essentiellement compressive observée à l’intérieur des plaques et la décroissance linéaire des taux de déplacement avec la 
distance aux limites de plaque.  
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Concernant les grands rifts actuels, il convient de remarquer que la déformation extensive dans le rift de l’Afrique de 
l’Est a reçu plusieurs explications divergentes: elle serait le résultat de variations dans l'énergie potentielle gravitaire de la 
lithosphère (produites par des variations latérales de densité) selon le modèle par éléments finis de Coblentz et Sandiford  
(1994); au contraire, elle serait explicable dans le cadre des forces horizontales agissant aux limites des plaques selon le 
modèle de Wdowinski (1998), sans avoir besoin d’invoquer le rôle de la topographie en excédent ou d’un croûte épaisse, 
comme proposé antérieurement par Zoback et al. (1989) et Zoback  (1992). Le débat n'est à mon sens pas tranché. Dans le 
cas de l’Asie centrale, Wdowinski (1998) ne présente pas de test précis (sauf pour le Tibet où son ajustement entre 
directions mesurées et prédites de contrainte horizontale maximale Shmax est mauvais), ce qui ne permet pas d’expliquer la 
naissance du rift Baïkal dans le cadre de cette modélisation prédictive. La résolution limitée du modèle et l’éloignement du 
Baïkal de toute frontière de plaque peuvent expliquer cette difficulté. 
 
 
2. Manifestations majeures associées aux rifts : quelle logique ? 
 
L’exercice consistant à compiler les caractéristiques des grands rifts (actuels et fossiles) a été tenté à maintes 
reprises, et récemment par Ruppel (1995) et Olsen (1995). Il s’avère relativement peu concluant à mon sens, probablement en 
raison de la difficulté que nous avons à décrire, quantifier et finalement comprendre les processus profonds en action dans 
l’asthénosphère et la lithosphère près des rifts. Je ne reprendrai donc pas ici la liste de ces points comparatifs mais attirerai 
simplement l’attention sur quelques observations et problèmes qui introduiront les discussions ultérieures et peuvent 
finalement permettre de comprendre la singularité des rifts continentaux.  
Un système de rift est d’abord reconnu par des variations de la topographie, négatives (grabens) mais aussi 
positives (épaulements, et parfois, bombements), par son volcanisme, et par des variations de paramètres géophysiques 
(gravité, flux de chaleur, contraintes, vitesses et polarisation d’ondes sismiques, etc...), qui sont censées résulter d’un 
processus d’extension. Ces ‘anomalies’ conduisent à la conclusion qui peut apparaître comme triviale aujourd’hui, mais est 
encore mal établie sous de nombreux rifts, que la lithosphère sous un rift est plus mince qu’aux alentours, quel que soit le 
mécanisme invoqué (voir par exemple Davis et al., 1993 ; Achauer et al., 1994 ; Gao et al., 1994a,b ; Granet et al., 1995). La 
difficulté à caractériser les structures sous les rifts peut paraître surprenante : elle tient en fait à la fois aux limites de 
résolution spatiale des méthodes d’imagerie employées (limitation fréquente à 2 dimensions, échantillonnage spatial faible), 
à la complexité du milieu à caractériser (processus de fusion partielle conduisant à des caractéristiques pétrologiques 
variées, faible contraste de densité entre l’asthénosphère et la lithosphère, géométrie des intrusions et du contact 
complexes, rapides changements des paramètres physiques, etc...), et enfin à la façon non univoque d’interpréter les 
anomalies, qu’elles soient de vitesses, de polarisation ou de dispersion d’ondes (voir des exemples récents dans Davis et 
al., 1997; Gao et al., 1997,1999; Vauchez et al., 1999). Dans un autre système extensif (rifts de Corinthe et Evvia), Tiberi 
(1999) a illustré l’embarras des sismologues quant à interpréter les corrélations entre anomalies gravimétriques et 
tomographiques, notamment en raison des effets variables de la perturbation thermique sur les vitesses sismiques. 
L’anisotropie de l’olivine pourrait également être responsable d’importants artefacts dans les modèles tomographiques 3-D 
basés sur les temps de parcours d’ondes  P (Sobolev et al., 1999). 
L’ampleur de la perturbation thermique est donc encore difficile à estimer sous la plupart des rifts, alors que ses 
effets (advection de chaleur par propagation des magmas dans la lithosphère, échange de chaleur par conduction) sont 
déterminants pour analyser les différences de comportements entre rifts (réponse thermo -mécanique par flexion pendant et 
après le  rifting, production magmatique, modifications de la stratification rhéologique, de la viscosité et de la fabrique, 
etc...). La tâche est compliquée par la difficulté d’interprétation de certains paramètres comme le flux de chaleur, affecté par 
l’effet masquant des sédiments et la circulation hydrothermale près de la surface, qui redistribue la chaleur et la concentre. 
Le rift Baïkal est un bon exemple de cette complexité (Lysak, 1978, 1984, 1987, 1992, 1995). Il résulte de cette situation que 
l’on dispose de peu d’éléments pour passer de l’observation des effets à la déduction des causes du rifting, qui ont amené 
à la terminologie classique de ‘rifting actif ou passif’, mais qui est ambiguë et la plupart du temps stérile pour cette raison : à 
supposer que l’on dispose un jour d’images tomographiques de haute résolution sous les rifts, on ne résoudrait pas pour 
autant simplement le problème de l’origine des remontées profondes. En d’autres termes, on constate dans de nombreux cas 
que cette distinction ‘actif-passif’ devient largement artificielle. Comme suggéré par Ruppel (1995), le rétro-contrôle clair 
entre super-continents et dynamique du manteau (Gurnis, 1988 ; Zhong et Gurnis, 1993 ; Anderson, 1994 ; Guillou et 
Jaupart, 1995; Lowman et Jarvis, 1999) devrait amener à une vision moins manichéenne et exclusive des origines possibles 
du rifting continental.  
 
 
3. Echelle globale : Convection du manteau, «histoire» continentale et rupture lithosphérique 
 
 Les relations entre les rifts continentaux et l’activité du manteau (panaches et cellules convectives) restent 
cependant toujours un sujet de discussion important, ne serait-ce que pour associer plus étroitement les liens de cause à 
effet de la surface vers la profondeur au sein d’un rift donné. Pour être comprises, ces relations supposent d’abord d’avoir 
une définition précise des termes désignant les propriétés mécaniques, pétrologiques et géochimiques des milieux 
considérés. Anderson (1995) a fourni un glossaire très utile et montre que les termes de lithosphère et asthénosphère, à 
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l’origine employés dans un sens mécanique et rhéologique, sont souvent une source d’ambiguité car ils ont également servi 
à désigner sous les continents les deux types de manteau, appauvri (sous les rides océaniques) ou enrichi. L’auteur 
propose de désigner sous le terme de périsphère la couche de manteau enrichi, réservoir étendu pour les épanchements de 
basaltes continentaux, qui serait lié à l’interaction entre les subductions et la convection, et qui est improprement associé à 
la lithosphère continentale. Cette proposition illustre la difficulté que nous avons aujourd’hui à interpréter correctement les 
manifestations profondes du manteau, en raison du brassage introduit par le cycle des subductions, de notre faible 
connaissance des interfaces aux limites asthénosphère-lithosphère, et des confusions possibles entre panaches provenant 
du manteau inférieur, têtes de panaches actuels ou fossiles, et portions de lithosphère continentale délaminée (voir à titre 
d’exemple de cette complexité les articles de synthèse récents de Courtillot et al., 1999 ; Albarède, 1998 ; Schott et 
Schmeling, 1998).  
 Les composantes à grande longueur d’onde du champ thermique mantellaire sont maintenant bien connues. Zhang 
et Tanimoto (1993) ont proposé de contrôler par inversion d’ondes de surface et d’ondes S les enracinements jusqu'à 250 
km de profondeur : sous les continents, ils trouvent des vitesses S faibles à l’aplomb de la mer Rouge et du rift est-africain 
qui se prolongent en profondeur, ce qui suggère la présence de ‘hot spots’, dont l’obliquité en allant vers la profondeur 
pourrait être reliée à la présence des cratons, qui serait contournés par les panaches (voir  §B-3-A). Ce comportement n’est 
pas retrouvé sous le rift Baïkal.  Les résultats de Grand et al. (1997) et Van der Hilst et al. (1997) mènent logiquement à la 
conclusion qu’il y a une pénétration significative des ‘slabs’ dans le manteau inférieur, impliquant un transfert de masse 
entre manteau supérieur et manteau inférieur. Ils confirment également la différence de structure profonde en vitesse 
absolument majeure entre le rift est-africain (enraciné au-delà de 500 km) et le rift Baïkal. Le même type de résultats est 
retrouvé dans des études récentes, plus régionales (Rapine et al., 1997 ; Curtis et al., 1998 ; Ritzwoller et Levshin, 1998 ; 
Griot et al., 1998). Cependant, ces observations ne permettent pas d’établir pour l’instant un lien clair entre les anomalies 
sous les grands continents (alignement de ‘hot spots’) et les modèles de convection à grande échelle, qui prédisent dans 
certaines conditions l’apparition de forces extensives à grande distance (3000-4000 km) des ‘slabs’, comme  en Asie (Nataf 
et al, 1981 ; Froidevaux et Nataf, 1981 ; Lowman et Jarvis, 1999). Il semble en tout cas que l’action de la taille d’un 
continent sur la convection soit une raison importante pour l’apparition d’un état instable conduisant au rifting continental 
loin des bordures de plaques (Guillou et Jaupart, 1995). Le problème de la cyclicité et des constantes de temps nécessaires 
à l’apparition de l’extension dans ces conditions n’est pas trivial (Lowman et Jarvis, 1999) ; de même la taille, le nombre, et 
la continuité temporelle et spatiale des diapirs par rapport à des cellules de convection dans un régime de turbulence donné 
sont très hypothétiques (e.g., Herrick, 1999). 
 Enfin, une analyse paléogéographique globale des mouvements de blocs de l’Hémisphère Ouest depuis le 
Calédonien amène Ziegler (1992) à considérer que les forces responsables de l’éclatement de la Pangée seraient surtout la 
traction basale de l’asthénosphère en convection, combinée aux contraintes extensives transmises à l’aplomb des cellules 
ascendantes, alors qu’elle seraient plutôt le « ridge push » (et, plus marginalement, le « slab pull ») pendant les périodes de 
rapprochement. Dans ce ‘ballet’, les rifts, hors du contexte d’arrière-arc lié au roll-back , résulteraient de cette interaction 
entre plaques, destructive ou constructive, mais pas significativement de la remontée de panaches profonds, qui ne feraient 
qu’affaiblir la lithosphère. Au regard de la tomographie globale mentionnée précédemment, cette deuxième conclusion me 
paraît à l’évidence quelque peu abrupte : les observations tomographiques plus régionales et les caractéristiques 
gravimétriques et volcaniques (Davis et al., 1993 ; Ruppel, 1995) confirment à l’évidence la contribution importante des 
panaches dans le rift est-africain (surtout kenyan et éthiopien), et dans une moindre mesure, dans le rift du Rio Grande, 
caractères non retrouvés dans le rift Baïkal ou le graben du Rhin. Néanmoins, il est admis qu’une lithosphère ‘normale’ ne 
peut être étirée plastiquement, en raison de la résistance du manteau (Nicolas et al., 1994): il convient de l’affaiblir pour 
rendre le rifting possible. Nicolas et al. (1994) suggèrent donc l’existence d’un premier stade de fracturation et d’injection 
mantellaire dans un conduit étroit (initiation du rift), suivi par l’étirement homogène de la lithosphère (rifting), facilité par la 
relaxation thermique qui suit la première étape (après environ 10 Ma). Ce concept pourrait s’appliquer aux rift kenyan en 
particulier. Pour d’autres rifts, la présence d’une zone de faiblesse lithosphérique pourrait aussi jouer ce rôle de préparation 
au rifting.  
 
 
4. Echelle régionale : Géométrie et modes d’évolution des rifts dans le temps et l’espace 
 
 Pour terminer cette présentation de la problématique des rifts, il convient de rappeler leur grande variabilité spatiale 
et temporelle, exprimée à travers leur géométrie, leur morphologie, et leur ‘style’ tectonique. La bibliographie sur ce sujet est 
très abondante, car les mécanismes qui régissent ces paramètres doivent permettre de comprendre la formation et 
l’évolution des bassins sédimentaires et de leurs ressources. Buck  (1991), sur la base d’expériences numériques, reproduit 
les 3 principales géométries de rift observées (modes en rift large, étroit, ou en core complex) et valorise l’importance des 
conditions initiales (état thermique et épaisseur crustale) dans le résultat obtenu. Pour chacun des rifts importants, Ruppel 
(1995) a rassemblé les principales caractéristiques, développées dans Olsen (1995). La plupart des rifts actuels sont étroits 
(moins de 100 km) et longs (de 300 à 2000 km) ; beaucoup sont apparus depuis l’Eocène et surtout l’Oligocène, avec des 
phases de développement majeur récents (3-7 Ma, pour le rift Kenyan, la branche Ouest du rift est-africain, le Baïkal, le 
Tibet). La quantité d’extension y est le plus souvent modérée (30-40%), sauf peut-être pour le rift éthiopien. Les 
profondeurs maximales des séismes (20 à 40 km) et les épaisseurs élastiques équivalentes (voir §B-3-B) indiquent 
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généralement une forte résistance mécanique à l’étirement, même assez près de l’axe du rift, sauf au Tibet. Enfin le 
volcanisme et le flux de chaleur varient considérablement d’un rift à l’autre. Remarquons surtout qu’un volcanisme 
basaltique abondant et des flux élevés caractérisent les rifts situés sous les fortes anomalies tomographiques (voir §A-3 : 
Afar et Ethiopie, Rio Grande), au contraire du rift Baïkal et de la Branche Ouest en Afrique de l’Est.  
 Au-delà de la simple géométrie de surface, le débat dans les 20 dernières années a porté sur la mécanique de 
l’extension et son processus tectonique, à l’origine des épaulements de rift. J’évoquerai dans la partie B-3 de ce chapitre le 
degré de contrôle des paramètres intrinsèques de la lithosphère sur la déformation, et notamment l’importance de la 
rhéologie. Je concluerai ici simplement en rappelant quelques faits fondamentaux concernant la structure superficielle et 
semi-profonde des rifts. Les structures de surface des rifts révèlent fréquemment une asymétrie prononcée, avec une faille 
maîtresse et un demi-graben, et des inversions de polarité de part et d’autre de relais transformants ; cependant, à une 
échelle plus générale, la géométrie d’ensemble est souvent symétrique (Brun et Beslier, 1996). Je développerai les modèles 
expliquant ces observations à travers le cas du boudinage (§B-3-B). Une autre observation fréquente est la présence d’une 
transition croûte-manteau anormale, assimilée tantôt à de la croûte inférieure anormale ou à un manteau anormal, et 
interprétée en terme de sous-placage (Furlong et Fountain, 1986 ; Handy et Streit, 1999) ou de fluage (Burov et Cloetingh, 
1997). La détermination d’un modèle de déformation réaliste dépend également des rapports d’amincissement entre le 
manteau lithosphérique et la croûte : en effet, ces amincissements ont des effets rhéologiques opposés. Il semble que sous 
la plupart des rifts, l’amincissement du manteau soit plus important que celui de la croûte (dans un rapport de 2 à 4). Si 
l’amincis sement crustal est souvent assez bien identifié par sismique (Rhin, Massif Central, Rio Grande, Rift est-africain) ou 
par modélisation gravimétrique (Baïkal), et est effectivement limité à quelques kilomètres (de 10 à 20%), il reste que la 
détermination de la limite de l’asthénosphère est parfois très discutable (cas du Baïkal, voir Chapitre III). En dépit de ces 
incertitudes, ce rapport d’amincissement probable conduit à estimer qu’au cours du rifting, un affaiblissement progressif de 
la lithosphère se produit, d’autant plus grand que la géométrie du rifting passe d’un cisaillement pur à un cisaillement 
simple (Vauchez et al., 1998). Avec le fluage de la croûte inférieure, chacun de ces mécanismes ont été diversement 
combinés, aboutissant à des modèles de déformation reproduisant la topographie, la gravimétrie, la structure thermique, et 
intégrant une rhéologie plus ou moins réaliste (voir synthèse dans Ruppel, 1995). Je résumerai au §B-3 les implications de 




B. DEMARCHE: de la "sismo-géologie" à l'analyse des causes et effets de la 
déformation lithosphérique en extension 
 
1. Les séismes comme marqueurs de la déformation active 
 
1-A. Qu’attendre de la microsismicité ? 
  
La sismicité ne fournit qu’une approche imparfaite de la déformation dans la partie cassante de la lithosphère 
supérieure, pour au moins 4 raisons : (1) elle est intrinsèquement incomplète car elle ne représente qu’une période de temps 
brève, qui ne recouvre généralement que partiellement les périodes de retour des grands séismes (cycles sismiques) ; (2) elle 
est biaisée par l’hétérogénéité de distribution des observations (sismographes ou relevés macrosismiques) qui sont à la 
base de la détermination des hypocentres et des mécanismes au foyer ; (3) elle est affectée d’erreurs variant 
considérablement dans l’espace et le temps, en fonction de la distribution des sismographes et des méthodes employées ; 
(4) enfin, la part asismique de la déformation n’y est pas représentée. 
Néanmoins, ces limites évidentes et implicites (trop souvent négligées) étant rappelées, une base de données 
sismologiques offre une gamme étendue de possibilités d’analyse, depuis la compréhension de la source sismique 
jusqu’aux propriétés thermo -mécaniques de la lithosphère. La distribution spatio-temporelle des séismes de toute 
magnitude et les mécanismes au foyer sont évidemment des éléments essentiels à déterminer dans les régions actives du 
globe : ils sont à la base de toute considération sur les forces agissant dans la lithosphère ou sur les risques naturels.  
Le degré de corrélation avec les failles actives reconnues en surface devient alors l’objectif naturel et évident, et 
fonde le principe de recherche du « sismo -géologue » : c’est cette démarche qui m’a animée non seulement lors de la mise 
en place du programme de recherche en Sibérie, mais également dans l’étude du domaine Ligure et au cours de mon travail 
de thèse sur la Cordillère Blanche, dans les Andes Centrales.  
La microsismicité est, tout comme la microtectonique, victime de son préfixe  : elle est fréquemment considérée comme 
marginale ou faiblement révélatrice. La représentativité des hypocentres de toute magnitude est généralement peu discutée, 
car sur le long terme, ces derniers révèlent une très bonne coïncidence spatiale avec les zones actives de la croûte 
supérieure et offrent de multiples possibilités d’analyses à différentes échelles (voir un exemple récent dans Godano et al., 
1999, et références citées). Il n’en est pas de même des mécanismes au foyer : peuvent-ils être utilisés pour analyser les 
déformations tectoniques à l’échelle régionale ? Peuvent-ils être traités de manière équivalente à des stries mesurées sur 
plan de faille (Angelier, 1979 ; Angelier et Mechler, 1977), en dépit des difficultés inhérentes au choix du plan nodal (e.g., 
Michael, 1987 ; Yin, 1996) ? L’application récente de procédures d’inversion nouvelles sur différents types de données 
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(e.g., Xu et al., 1992 ; Rebaï et al., 1992 ; Horiuchi et al., 1995 ; Angelier et al., 1999; Lund et Slunga, 1999) permet de le 
penser. Un autre exemple révélateur est fourni par l’étude de Amelung et King (1997), qui ont comparé 28 années de 
sismicité en Californie avec des mesures géodésiques et géologiques : ils ont montré que la déformation exprimée par les 
séismes de toute magnitude, excepté les plus forts, est ‘auto-similaire’, et suit de très près le mode de déformation 
tectonique régional. Sous réserve de prêter garde aux variations spatiales et temporelles de contraintes près des grandes 
failles (souvent liées aux réajustements internes de blocs ou aux cycles sismiques), et de tenir compte des incertitudes liées 
aux problèmes de localisation des séismes et de détermination des tenseurs de contraintes, je considère donc que la 
déformation locale exprimée par la microsismicité est effectivement en relation avec la déformation régionale, et permet une 
analyse qualitative fiable des forces dans la lithosphère.  
 
 
1-B. Stratégies d’analyse des mécanismes aux foyer 
 
L’analyse en terme de tenseur déviatorique constitue une approche essentielle, maintenant classique, pour tester la 
cohérence cinématique de la déformation sur une région donnée à différentes échelles. C’est cette stratégie que nous avons 
employée dans le rift Baïkal, en la prolongeant par un calcul de stries ‘théoriques’ qui me paraît la plus adaptée à notre cas 
d’étude. Dans la communauté sismologique, beaucoup d’auteurs répugnent à utiliser une inversion de mécanismes en 
utilisant les plans nodaux, soit pour des raisons de précision d’analyse (d’où l’emploi de méthodes plus rigoureuses mais 
‘exigeantes’, comme celle de Rivera et Cisternas, 1990), soit pour des raisons sémantiques (remonte-t-on véritablement aux 
contraintes ? Les petites magnitudes sont-elles représentatives de la déformation régionale ?). Dans certains cas, 
l’homogénéité des directions d’axes P et T est effectivement suffisante, mais les directions de glissement sur les plans 
nodaux montrent souvent une dispersion embarrassante (voir par exemple Hatzfeld et al., 1999). C’est pourquoi je défends 
personnellement l’emploi de méthodes d’inversion. 
 
Il est vrai que l’information à attendre de l’analyse en déviateur de contraintes a trois principaux inconvénients : 
 
(1) l'inversion ne fournit pas véritablement la matrice du tenseur ‘déviateur de contraintes’, mais seulement ses valeurs 
propres : nous ne discuterons en fait que les positions relatives des 3 axes de contraintes principales et le rapport de 
forme du tenseur (longueur relative des axes) ;  
 
(2) une part non négligeable des mécanismes (parfois 10 ou 20 %) correspondent à des permutations de contraintes, 
phénomène bien connu dans le calcul de "paléocontraintes", ce qui amène parfois à créer artificiellement des "phases" 
successives de déformation en microtectonique ou en sismotectonique (Angelier, 1979 ; Mercier et Carey-Gailhardis, 
1989 ; Angelier et al., 1999) ;  
 
(3) enfin le résultat à attendre dépend bien sûr de la qualité et de l’abondance de la base de données utilisée, de la taille 
des zones d’inversion choisie (qui lisse plus ou moins le champ ‘moyen’ obtenu), et de l’examen critique des résultats : 
il existe par exemple le risque d'un biais éventuel apporté par le choix du plan nodal comme plan de faille (Carey-
Gailhardis et Mercier, 1987; Lund et Slunga, 1999) et les causes d'instabilité parfois négligées, comme celles 
conduisant à des tenseurs de révolution sans réalité géologique (Ritz et Taboada, 1993). 
 
Concrètement, lors des déterminations de tenseurs de contraintes déviatoriques, nous avons le plus souvent 
employé conjointement les procédures d’inversion de Carey-Gailhardis et Mercier (1987) et Delvaux et al. (1995) basées 
sur des minimisations au sens des moindre carrés, avec l’introduction d’un critère de cisaillement dans la deuxième 
méthode : si ces deux approches sont théoriquement moins complètes dans l’exploration des solutions possibles que celle 
de Gephart et Forsyth (1984) par exemple, elles sont néanmoins robustes et rapides, à condition de bien vérifier que la 
solution trouvée n’est pas fortement dépendante du choix d’un petit nombre de plans nodaux, et que les valeurs du rapport 
de forme R ne  tendent pas à se "focaliser" artificiellement vers les valeurs extrêmes 0 et 1 (Ritz et Taboada, 1993). En dépit 
des difficultés citées, nous n’avons pas détecté de biais importants par l’introduction de critères légèrement différents 
d’une méthode à l’autre, sauf dans les cas où le nombre de mécanismes inversés devient trop restreint (Petit et al., 1996, 
Pub. 6). Nous avons donc généralement vérifié l’assertion de Amelung et King (1997). La stratégie de tri des données 
(sélection par magnitude, contrôle des polarités, intégration éventuelle des mécanismes composites, contrôle des solutions 
multiples obtenues par modélisation des formes d’onde et premiers mouvements) a été explicitée et justifiée dans Petit et al. 
(1996, Pub. 6) et Loncke (1999, DEA). L'incertitude sur l’azimut des plans nodaux est de l’ordre de 10-15°, en cela 
comparable à celle de mécanismes CMTS (Frohlich et Davis, 1999) qui ont été systématiquement inclus. 
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1-C. Principales limites dans l’interprétation de la microsismicité 
 
Pour nuancer et compléter ce postulat optimiste, je soulèverai simplement trois points concernant l’utilisation des 
séismes et des solutions focales qui sont souvent l’objet de discussions ou de malentendus :  
 
(1) le lien déformations-contraintes dans l'espace et le temps: les mécanismes focaux sont généralement interprétés comme 
révélant l’état des contraintes déviatoriques dans la croûte (Gephart et Forsyth, 1984 ; Michael, 1984). Or les axes 
principaux de contraintes ne sont parallèles aux axes de déformation que dans un milieu homogène et isotrope (e.g., 
McKenzie, 1969 ; Célérier, 1988). La déformation se localisant sur des fractures ou des failles à des échelles très différentes, 
ces directions d’axes ne coïncident donc pas. Nous avons vu que le fait de sommer les contributions de nombreuses petites 
déformations élémentaires peut aboutir à lisser les hétérogénéités de déformation et à retrouver l'aspect "régional" du 
champ de déformation tectonique (Amelung et King, 1997). L’inversion des contraintes à partir des mécanismes au foyer 
suppose elle que la déformation est guidée par un tenseur unique, invariant dans le temps et l’espace (Carey-Gailhardis et 
Mercier, 1987). C’est souvent cette deuxième hypothèse, très forte, qui doit être remise en question : il faut en effet 
expliquer des directions de déformation et de contraintes parfois assez différentes (variations liées à l’importance du 
coefficient de friction, e.g., Zoback et Beroza  (1993), ou à des réajustements temporaires post-sismiques plus ou moins 
rapides), ou des populations de mécanismes incompatibles au sein d’une même séquence (perturbations locales liées à des 
interactions entre blocs, révélées par exemple par des répliques, e.g., Mercier et Carey-Gailhardis, 1989). Nous reviendrons 
sur cet aspect dans le cas des contraintes déterminées en Mongolie, près de la grande faille de Bolnaï (Chapitre III, §A-4-B) 
;  
 
(2) l’intérêt de passer des axes de déformation aux axes de contraintes, puis aux vecteurs glissement : La représentation 
sous forme d’axes P et T ne permet de vérifier visuellement ni la compatibilité cinématique des mécanismes ni les variations 
des directions de déformation (e.g., Hatzfeld et al., 1999). Le passage aux tenseurs de contraintes pallie ces inconvénients et 
permet de réaliser des interpolations à différentes échelles, tout comme en microtectonique (e.g., Rebaï et al., 1992), mais pas 
de faire le lien précis avec les failles actives. C’est pourquoi nous avons tenté autant que possible d’appliquer ces tenseurs 
de contraintes déviatoriques calculés sur les failles majeures environnantes par une simple méthode graphique (Ritz, 1994). 
Les projections horizontales des vecteurs obtenus sont donc assimilables à des vecteurs glissement sur failles, que nous 
qualifierons de ‘prédits’ : en effet, ils sont supposés décrire le déplacement correspondant au champ de contraintes et aux 
failles majeures de la zone considérée. L’intérêt est de pouvoir facilement comparer ces vecteurs à d’autres indicateurs 
tectoniques, comme des stries sur faille et des vecteurs GPS par exemple. Dans ce dernier cas, il sera très important de 
vérifier où est la référence de rattachement des points GPS: si elle est liée à une seul site, la composante en rotation du 
vecteur GPS perturbe fortement la vision de la déformation et pourra donc rendre toute comparaison avec des directions 
tectoniques très difficile.  
 
(3) le problème de l’épaisseur sismogène : il est communément accepté que la profondeur de la microsismicité renseigne sur 
l’état rhéologique de la lithosphère (Meissner et Strehlau, 1982 ; Chen et Molnar, 1983), notamment en domaine continental 
soumis à l’extension (e.g., Shudovsky et al., 1987, Jackson et White, 1989) : elle sert à fixer l’épaisseur sismogène, qui est 
fondamentale pour le calcul de la déformation sismique régionale (e.g., Ekström et England, 1989) et la caractérisation de la 
mécanique de la lithosphère (voir §B-3-B). Dans le rift Baïkal comme dans d’autres rifts, on considérait à la fin des années 80 
que cette épaisseur était négligeable, car la rigidité près de l’axe des rifts était supposée faible ou nulle. Notre effort initial a 
été de montrer l’existence d’une épaisseur sismogène importante au Baïkal (Déverchère et al., 1991, Pub. 1). Notons 
cependant que la présence de couches superficielles (comme un bassin sédimentaire) amincit cette couche ‘sismogène’, et 
pourrait expliquer au moins en partie pourquoi les taux de moment sismique calculés dans certaines régions continentales 
sont parfois d’un facteur 2 inférieurs aux taux géodésiques mesurés (Cattin et al., 1999).  
 
 
2. L’intégration de la « sismo-géologie » dans un ensemble d’observations géophysiques et 
géologiques 
 
Aborder la déformation de la lithosphère dans un cadre strictement « sismo -géologique » n’est pas en soi 
satisfaisant, en dépit de l’intérêt de relier précisément failles actives et séismes. La vision qu’elle procure est en effet très 
liée au domaine cassant qu’est la croûte supérieure, ce qui amène trop souvent à expliquer les observations de manière très 
cinématique, par rotations de blocs rigides, sans chercher à mettre en valeur les processus dynamiques. A cet égard l’article 
récent intitulé : « Active deformation of Asia : From kinematics to dynamics » de England et Molnar (1997b) est très 
révélateur du changement de mentalité qui s’opère peu à peu dans notre communauté. Dans cet esprit, il convient à la fois 
de : (1) passer d’observations qualitatives à une démarche de quantification ; (2) combiner des observables 
complémentaires qui vont permettre de relier en elles des déformations de surface et de profondeur ; (3) élargir la vision de 
la déformation en situant ses observations non pas dans une chronologie factuelle (les fameuses ‘phases’ successives en 
tectonique) mais dans un continuum où interviennent à la fois des variations externes et internes des forces à l’origine des 
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déformations (par exemple, l’énergie potentielle stockée dans les reliefs, l’érosion, le fluage, etc...) et la rhéologie ; (4) enfin, 
confronter les réalités de terrain à des modèles expérimentaux et numériques de la déformation, qui sans être la panacée, 
sont susceptibles de valider ou infirmer efficacement certaines hypothèses, notamment par l’introduction d’une rhéologie 
plus ou moins ‘réaliste’. 
C’est dans cet esprit que nous avons voulu enrichir le débat concernant la déformation lithosphérique en Asie 
centrale, dans la région du Baïkal. La sélection de publications en Annexe 2 est l’illustration de cette démarche progressive 
qui a été marquée essentiellement par l’introduction des éléments suivants, correspondant à chacune des étapes évoquées : 
(1) mesures GPS et utilisation des données gravimétriques, ces dernières étant d’une qualité et d’une densité remarquables ; 
(2) modélisation du Moho et du comportement mécanique de la lithosphère (gravimétrie) en les combinant aux informations 
de surface (discontinuités, zones sismogènes), et tomographie sismologique par utilisation des temps de parcours des 
ondes P et S, corrélée au volcanisme et aux mesures de flux de chaleur ; (3) confrontation des déformations actives avec les 
mesures sur l’Holocène, le Quaternaire et le Tertiaire, à différentes échelles spatiales, et recherche des âges de mise en place 
des reliefs et de leur mécanisme de compensation ; (4) modélis ation de la déformation par des codes 2-D en plan et en coupe 
qui prennent en compte la structure rhéologique de la lithosphère. Cette démarche explique l’association qui s’est faite tout 
naturellement avec d’autres scientifiques et ont amené à des publications communes : des sismologues (Alexandre et 
Natasha Solonenko, Valentina Melnikova), des géologues de terrain (Vladimir San’kov, Yves Gaudemer, Damien Delvaux), 
des géodésiens (Eric Calais), des tomographes (Ivan Koulakov), des gravimétriciens et modélisateurs (Michel Diament, 
Genya Burov, Jean Chéry). Sur le terrain, c’est en géodésie que l’effort important d’acquisition de données a dû être fait, car 
nous partions de rien en 1994 : or la composante à long terme du ‘bruit’ dans des campagnes périodiques espacées d’un an 
ne peut être correctement estimée qu’après au moins 3 années de mesure, notamment quand les taux de déformation sont 
proches du bruit à long terme ou des erreurs systématiques : c’est le cas du Baïkal. 
 
 
3. Les propriétés intrinsèques de la lithosphère continentale à considérer 
 
La stratification rhéologique conditionne la diversité des comportements mécaniques de la lithosphère (e.g., Davy et 
Cobbold, 1991 ; Davy et al., 1995 ; Martinod et Davy, 1992, 1994). Les deux pôles extrêmes dans ce comportement sont la 
rupture (domaine cassant) et le fluage ‘visqueux’, ordinairement appelés ‘fragile’ et ‘ductile’ : ils se rencontrent à des 
profondeurs différentes dans la lithosphère, ce qui implique un couplage essentiellement vertical entre ces couches. Deux 
autres termes permettent de qualifier la réversibilité instantanée (élastique) ou l’irréversibilité (plastique) d’une déformation, 
ce qui amène idéalement à définir le comportement élastique comme une troisième rhéologie extrême. Des modèles 
rhéologiques intermédiaires sont par exemple le modèle visco-élastique (déformation dépendante du temps, avec relaxation 
des contraintes, à rigidité nulle aux temps longs) ou le modèle élasto-plastique (déformation plastique irréversible après 
passage du seuil de plasticité). 
Je résume ici brièvement les propriétés de la lithosphère continentale qui sont déterminantes dans l’interprétation 
des données que j’ai eu l’occasion de recueillir ou de traiter en Asie centrale, en Indonésie, ou en domaine Ligure. Le but 
est ici de discerner les paramètres de contrôle sur la déformation de la lithosphère continentale et de poser quelques 
questions de fond sur ceux-ci.  
 
 
3-A. Importance des hétérogénéités et de la stratification rhéologique 
 
n Hétérogénéités rhéologiques et anisotropie mécanique 
Il est clair que les hétérogénéités de structure thermique et d’épaisseur crustale de la lithosphère continentale jouent 
un rôle majeur dans le style et la distribution de la déformation (voir l’exemple d’un craton dans Burov et al., 1998, et d’une 
dépression intra-montagneuse en Asie : le Tien Shan, dans Burov et Molnar, 1998). C’est une différence majeure par 
rapport à la lithosphère océanique, bien plus homogène, pour laquelle le régime thermique contrôle seul la réponse 
mécanique. Tommasi et al. (1995) et Vauchez et al. (1994, 1997) ont montré par modélisation numérique que des 
hétérogénéités rhéologiques induites thermiquement affectent notablement la localisation de la déformation, le 
développement des zones de cisaillement, et la distribution des régimes de déformation. Leurs résultats suggèrent qu’une 
déformation antérieure (comme un rifting) est susceptible de dévier fortement les directions de contraintes car elle a modifié 
la résistance de la lithosphère. De même, les rifts continentaux se forment classiquement le long de vieilles ceintures 
orogéniques, qui ont la mémoire non seulement d’une structure crustale mais aussi d’une fabrique fossile, ‘gelée’ dans le 
manteau supérieur depuis la fin du fonctionnement de ces orogènes : cette fabrique induit une résistance anisotrope dans la 
lithosphère qui peut guider fortement la propagation des rifts (Vauchez et al., 1997) : elle représente en fait ce qui est 
communément désigné par l’héritage tectonique. Les cratons stables, anciens, y ajoutent leur structure thermique qui les a 
rendus peu à peu extrêmement résistants (e.g., Sengör, 1999) : elle peut atteindre des épaisseurs lithosphériques 
considérables (350 km selon Artemieva et Mooney, 1999). Hétérogénéités rhéologiques et anisotropie mécanique ont bien 
sûr des effets qui se combinent lors de la déformation continentale. 
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n Fluage de la lithosphère inférieure 
La modélisation expérimentale a permis dans les années 80 d’approcher la complexité mécanique de la lithosphère 
continentale en proposant une stratification rhéologique (le ‘multi-couche’ fragile-ductile) où la croûte supérieure (et, dans 
certaines conditions, le manteau lithosphérique subcrustal) se déforme par fracturation, tandis que la croûte inférieure et 
une partie du manteau se comportent de manière ‘ductile’. Le débat porte en fait non pas sur l’existence de la stratification 
rhéologique dans la lithosphère, mais sur la façon dont la déformation est accommodée dans la lithosphère inférieure : est-
ce par bandes de cisaillement étroites, ou bien de manière distribuée, par traction cisaillante à la base de la partie cassante 
(voir références dans Bourne et al., 1998) ? Dans cette seconde hypothèse, si l’on se situe hors de la zone d’influence du 
‘rebond élastique’ d’un grand séisme, des mesures de vitesse GPS de surface doivent représenter le fluage à long terme de 
la lithosphère profonde. L’accord entre ces vitesses et des vitesses géologiques à long terme estimées sur des grands 
décrochements intra-continentaux a conduit Bourne et al. (1998) à valider cette hypothèse, qui impliquerait 
schématiquement que le fluage dans les parties ductiles de la lithosphère serait le moteur de l’accumulation de la 
déformation dans la couche cassante supérieure. Néanmoins, il apparaît que les effets transitoires liés aux cycles sismiques 
ne peuvent pas être négligés dans d'autres modèles comme celui du couplage "visqueux" ou visco-élastique (Savage et al., 
1999): le champ de vitesse intersismique reflète dans ce dernier modèle la relaxation en profondeur suite aux dernières 
grandes ruptures dans la partie cassante de la lithosphère, ce qui rend très délicat l'interprétation des taux de glissement 
séculaires. On voit donc là encore (voir §B-1-C) l'importance de la prise en compte du paramètre 'temps' dans l'élaboration 
des modèles et l'utilisation des mesures de surface.  
Ce cas des grands décrochements est-il généralisable ? La mesure de l’anisotropie sismique par la dispersion des 
ondes de surface SKS est un des outils récents sur les rifts (Gao et al., 1997 ; Davis et al., 1997) qui permet d’approcher la 
‘fabrique’ du manteau supérieur, et donc de tester l’influence du fluage du manteau supérieur (voir références dans 
Tommasi,1998). En domaine océanique, un rôle moteur de l’asthénosphère semble souvent influencer au premier ordre la 
fabrique. La situation est beaucoup plus complexe pour la lithosphère continentale, mécaniquement hétérogène et 
anisotrope, et reste très débattue : sur la base de la polarisation d’ondes cisaillantes, certains auteurs défendent l’idée que 
des failles majeures traversent la lithosphère pour s’enraciner dans le manteau sous-lithosphérique (voir une synthèse 
récente dans Vauchez et al., 1998). Le fluage reste donc un mécanisme encore mal exploré et compris. Nous verrons au §B-3-
B qu’il intervient probablement dans la compensation des épaulements de rift. 
 
 
n Degré de couplage croûte supérieure-inférieure-manteau 
Les contrastes rhéologiques existant à un moment donné dans la lithosphère continentale vont non seulement 
déterminer l’importance du fluage, mais aussi beaucoup d’autres ‘réactions’ aux forces tectoniques, comme la réponse 
mécanique (§B-3-B), l’échappement latéral, ou la délamination (ou déracinement) éventuelle de la croûte inférieure et de la 
lithosphère sous-crustale (e.g., Meissner et Mooney, 1998). Cette dernière peut parfois se produire à la fin de la collision, et 
pourrait être responsable à la fois de l’effondrement gravitaire et d’un fort ‘passage’ de chaleur souvent observé (Fig. I-1 ; 
voir synthèse dans Meissner et Mooney, 1998 ; Marotta et al., 1998 ; Schott et Schmeling, 1998).  
Plusieurs questions demeurent : Existe-t-il, sous les continents, un couplage fort entre lithosphère et 
asthénosphère  ? Lors de l’édification des reliefs, la croûte et le manteau lithosphérique sont-ils mécaniquement couplés ? A 
quel niveau se fait le découplage ? Les réponses à ces questions conditionnent la compréhension du comportement 
tectonique des plaques continentales dans leur ensemble. Il faut pour cela développer des méthodes d'étude de la 
tectonique du manteau supérieur, comme on l’a fait dans les années 70-80 pour l'étude des déformations de la croûte. Or sa 
caractérisation est difficile, car il n’est pas accessible à l'observation directe.  
D’après Vauchez et al. (1998), c’est généralement le manteau supérieur qui détermine, par sa résistance, le mode de 
déformation de la lithosphère continentale. Par ailleurs, ils considèrent que le couplage croûte-manteau est généralement 
fort, si bien qu’il existe un transfert efficace des contraintes entre la croûte et le manteau, sauf exception. Cependant, de 
nombreux modèles, notamment en extension, choisissent une croûte inférieure relativement faible (Burov et Diament, 1995, 
1996 ; Hassani et Chéry, 1996 ; Hopper et Buck,1998), ceci afin de rendre compte des déformations observées et des 
variations de la résistance lithosphérique (voir §B-3-B). Un découplage ‘décalant’ (situation simulant un cisaillement simple) 
peut apparaître pour des minéralogies très ‘faibles’ (Hopper et Buck,1998). Le débat sur l’importance du découplage reste 















      
 




Fig. I-1A : Premier schéma illustrant les mécanismes profonds possibles conduisant à une modification fondamentale des processus en 
surface. Ce type de processus est fréquemment invoqué pour expliquer la simultanéité de la compression, l’extension, et l’amincissement 
crustal. Schéma simplifié de type ‘passif’, en 4 étapes, de déracinement lithosphérique, liée à une flottabilité négative acquise par une 
portion de lithosphère au préalable épaissie. Ce processus est rendu possible par l’existence de niveaux de découplage (repris d’après 













Fig. I-1B : Deuxième schéma illustrant les mécanismes profonds possibles conduisant à une modification fondamentale des processus en 
surface. Ce type de processus est fréquemment invoqué pour expliquer la simultanéité de la compression, l’extension, et l’amincissement 
crustal. Schéma simplifié de type ‘actif’ (exemple du Basin and Range), où l’action érosive du manteau en profondeur (amincissement 
convectif) conduit à une déformation plus ou moins symétrique : on parlera alors de délamination s.s., qui donne le même résultat : le 
détachement d’une partie de lithosphère sous-crustale (repris d’après Meissner et Mooney, 1998). 
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3-B. Effets de la rigidité lithosphérique et comportement thermo-mécanique de la lithosphère 
 
 
n L’épaisseur élastique équivalente (EEE) : quel apport ? 
En domaine océanique, le modèle d’une plaque mince élastique sur un milieu fluide a offert dans les années 1970 une 
solution simple et satisfaisante au premier ordre pour expliquer la déformation lithosphérique, par exemple en réponse à une 
surcharge. On a pu ainsi définir l’épaisseur élastique équivalente (EEE) d’une plaque élastique imaginaire comme une 
estimation simple de la rigidité de la lithosphère (Burov et Diament, 1996), qui est essentiellement fonction de son âge, 
c’est-à-dire de sa structure thermique. En domaine continental, l’EEE ne peut pas être associée à une couche mécanique 
unique ni à un géotherme précis, en raison de la complexité de sa structure thermique, de sa composition, et de son 
épaisseur. Burov et Diament (1996) ont proposé une méthode analytique pour interpréter en terme rhéologique les valeurs 
d’EEE trouvées, valeurs bien inférieures aux prédictions faites à partir des géothermes. Selon ces auteurs, cette réduction de 
la résistance s’explique par les variations de l’épaisseur de croûte et par un découplage croûte-manteau : la croûte inférieure 
faible est un niveau de déformation inélastique qui, en réponse aux contraintes (‘charges’), favorise l’affaiblissement de la 
lithosphère, modifie sa flexion, et provoque un fluage ductile. Ainsi, des contraintes en relation avec le ploiement de la 
plaque sous le poids d’une topographie, avec sa courbure, avec la traction d’une lithosphère plongeante, ou avec des 
forces horizontales (convergentes ou divergentes), peuvent introduire de fortes variations de l’EEE, ce qui explique que des 
plaques de même âge puissent avoir des valeurs d’EEE très différentes. En retour, l’estimation des variations d’EEE doit 
permettre d’élucider les propriétés rhéologiques de la lithosphère, et notamment le degré de découplage croûte-manteau. 
Retenons finalement que pour une lithosphère d’épaisseur mécanique donnée (qui peut être reliée à l’épaisseur sismogène), 
l’EEE sera grossièrement égale à l’épaisseur de la couche la plus résistante : ainsi, une lithosphère continentale 
thermiquement jeune sera contrôlée par son épaisseur de croûte, tandis qu’une ‘vieille’ lithosphère le sera principalement 
par le manteau mécaniquement résistant.  
 
 
n Les épaulements de rift et les modèles thermo-mécaniques en extension 
 
L’origine des épaulements de rift ou des reliefs bordant les marges passives a fait l’objet d’un grand nombre 
d’études depuis les années 1980 (voir une revue dans Ruppel, 1995). Le rebond flexural, invoqué en extension par Vening-
Meinesz (1950) a été remis en valeur par Weissel et Karner (1989) pour expliquer le soulèvement topographique permanent, 
acquis lors du rifting et conservé sur les marges passives en dépit de l’érosion, ce que ne parvenaient pas à expliquer de 
manière convaincante les modèles convectifs ou dynamiques. La rigidité de la plaque peut expliquer ce soulèvement par le 
‘déchargement’ du poids de la lithosphère voisine. Si ce modèle peut rendre compte des épaulements dans le cas de 
l’extension intra-océanique, il apparaît trop simpliste pour le cas des rifts continentaux. D’autre modèles ont exploré plus en 
détail l’influence de paramètres rhéologiques (surtout le niveau de résistance maximale, qui détermine la profondeur 
‘d’étranglement’, ou ‘necking depth’), de la vitesse d’extension, de l’épaisseur de croûte, et de la géométrie du contact 
(références dans Bassi, 1991, 1995 ; Van der Beek, 1997). Dans les grands rifts comme le rift est-africain (e.g., Ebinger et al., 
1991), le principe d’une rigidité non nulle est confirmée : l’isostasie flexurale joue effectivement un rôle important dans le 
soulèvement des épaulements. Les différences dans les modèles vont porter sur la rhéologie ‘réaliste’ choisie et la 
description cinématique de l’extension (‘neking’ en cisaillement pur, faille de détachement en cisaillement simple/pur, 
‘cantilever’ flexural). L’important est plutôt de constater que le pouvoir discriminant de ces modèles n’est pas évident (voir 
discussion dans Roberts et Kusznir, 1998, et Van der Beek , 1998), et surtout, que cette approche 2-D ne semble pas rendre 
compte de variations importantes de l’EEE estimée le long des rifts (e.g., Ebinger et al., 1991 ; Hayward et Ebinger, 1996) et 
de l’état de compensation variable sous les épaulements (voir discussion dans Petit et al., 1997, Pub. 6).  
Il est donc clair que d’autres facteurs que l’isostasie flexurale (par exemple, fluage, sous-placage, soutien 
dynamique) sont à l’origine d’au moins une partie des reliefs bordiers des rifts. Récemment, deux modélis ations amènent à 
reconsidérer l’importance du fluage de la croûte inférieure en régime extensif (Hopper et Buck, 1996 ; Burov et Cloetingh, 
1997). Dans le premier modèle, la croûte inférieure flue en réponse à des variations d’épaisseur de croûte, et conduit à des 
modes de déformation en rift étroit, large, ou en ‘core complex’. Dans le deuxième modèle, immédiatement après le rifting, 
l’érosion des épaulements de rift augmente la ‘charge’ dans le bassin, provoquant la flexion et l’affaiblissement du manteau 
lithosphérique et de la croûte supérieure, si bien que la croûte inférieure flue depuis le centre du bassin vers les 
épaulements, ce qui facilite leur soulèvement. De ce constat on voit apparaître la difficulté à discerner dans le ‘soutien’ aux 
épaulements de rift ce qui résulte de ce fluage et ce qui provient d’un autre processus, comme notamment le sous-placage 
(Furlong et Fountain, 1986 ; Petit et al., 1997 ; Handy et Streit, 1999). Nous reviendrons sur ce problème dans le Chapitre 
III. Des conséquences importantes de ce mécanisme de ‘migration’ de matière en profondeur sont soulignées par Burov et 
Cloetingh (1997) : il modifie l’amplitude de la subsidence (de 10 à 20%), il rend la quantité d’extension et de la rigidité non 
linéaires dans le temps, et il invalide les estimations de facteurs d’amincissement b estimés par géométrie crustale ou 
reconstruction en ‘backstripping’. Ce dernier problème se pose également pour le sous-placage. 
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n Les instabilités périodiques (flambage et boudinage) 
 
n en compression : le flambage (Davy et Cobbold, 1991 ; Stephenson et Cloetingh, 1991 ; 
Martinod et Davy, 1992, 1994 ; Burg  et al., 1994 ; Gerbault et al., 1999) 
 
Depuis l’observation des plis dans les chaînes de montagne, des progrès importants dans l’observation et la 
modélisation ont permis d’accéder à une compréhension nouvelle de la déformation à grande échelle (50 à 200 km) de la 
lithosphère soumise à des contraintes compressives, appelée « buckling » ou flambage (Stephenson et Cloetingh, 1991). 
Ce processus d’instabilité périodique en compression est important car il produit : (1) une évolution temporelle et spatiale 
très variable de la déformation, notamment par ses effets ‘localisants’, et (2) une part de déformation asismique, anélastique, 
toujours difficile à observer, mais contribuant significativement au raccourcissement. Davy et Cobbold (1991) ont montré 
l’importance de la statification rhéologique de la lithosphère continentale sur le style de la déformation : en particulier, un 
manteau supérieur ‘froid’ (cassant) matérialisera un grand chevauchement unique, de type ‘subduction’, avec un flambage 
de forte amplitude dans le cas d’un fort couplage crustal. Un manteau simplement résistant produira un épaississement par 
de nombreux chevauchements, sur une largeur atteignant 4 fois l’épaisseur lithosphérique. Enfin pour un manteau ‘faible’, 
le raccourcissement se concentre sur un petit nombre de chevauchements très espacés. 
Martinod et Davy (1992, 1994) ont détaillé les conditions d’apparition des instabilités périodiques (Fig. I-2). Si 
l’initiation des failles semble contrôlée par le flambage précoce, il est difficile de reconnaître l’instabilité dans la géométrie 
finale des chevauchements. L’amplification des instabilités est en fait complexe car il existe une compétition entre 
l’augmentation de l’amplitude des plis et la formation des failles. Par ailleurs, l’apparition d’un chevauchement dans le 
manteau cassant produit une déformation de type flexural (de par la rigidité de la lithosphère) qui se superpose au flambage. 
Ceci peut expliquer pourquoi ce dernier n’a été que peu invoqué dans la littérature. Gerbault et al. (1999) ont montré que le  
flambage est mécaniquement compatible avec les forces compressives, les longueurs d’onde, et le développement des plis 
dans la nature. Ils suggèrent donc qu’une lithosphère continentale, même ‘faillée’ et hétérogène, est capable de conserver 
une résistance mécanique horizontale forte. Les grandes failles des modèles se stabilisent aux points d’inflexion des plis 
(Fig. I-3), ce qui peut expliquer l’apparition de structures en « pop-up » et ensuite la superposition éventuelle de croûte 
(Burg  et al., 1994). Enfin leurs résultats confirment le rapport de 4-6 entre la longueur d’onde des plis et l’épaisseur 
lithosphérique. Là encore, suivant le contrôle exercé par la rhéologie, la longueur d’onde du flambage peut être simple ou 
double, exprimant la stratification de la lithosphère et son degré de couplage (Fig. I-3). Les longueurs d’ondes et amplitudes 
typiques des plis se superposent dans le mode bi-harmonique : elles sont grandes (200-350 km pour 2-4 km) ou faibles (50-
60 km pour 300 m), ce qui se retrouve dans la distribution périodique entre bassins et chaînes en Asie centrale par exemple 







Fig. I-2 : Développement progressif du flambage et des failles 
dans un modèle de lithosphère continentale à trois couches sable-
silicone-sable, qui simule la croûte cassante, la croûte ductile, et le 
manteau supérieur (Martinod et Davy, 1994). Après un début de 
plissement lithosphérique (2), un système chevauchant 
symétrique apparaît dans la couche supérieure aux points 
d’inflexion des plis (3), qui contrôle la position du chevauchement 
dans la couche de sable inférieure (manteau). Puis un 
chevauchement simple se développe en profondeur (4), 
provoquant le début d’une ‘subduction intracontinentale’ du 
manteau (5). La couche supérieure forme un « pop-up » entouré 
de bassins flexuraux en compression, et voit éventuellement une 
migration latérale de la déformation. A ce stade, l’amplitude du 
flambage augmente encore, et un système similaire apparaît 


















Fig. I-3 : Modèle de flambage d’une 
lithosphère au degré de couplage et à 
rhéologie variable (d’après Gerbault 
et al., 1999).  
 
A. Modèle à 1 couche compétente 
en plis et failles ;  
 
B. Modèle de plissement bi-
harmonique (2 couches 
compétentes séparées par une 
couche incompétente : fort 
découplage) ;  
 
 
C. Modèle à 2 couches 
compétentes fortement 
couplées. C = croûte, i = croûte 




                                       
Il reste que si failles et plis semblent bien pouvoir apparaître simultanément dans les modèles numériques et la 
nature, le rôle "perturbateur" éventuel de la fabrique de la lithosphère (failles héritées) n’est pas considéré pour l'instant. La 
fabrique pourrait pourtant aider à mieux comprendre les variations de cette périodicité apparente dans la nature, notamment 
à travers des chaînes comme l’Altaï en Mongolie et en Chine. Nous évoquerons l’intérêt de cette approche à la 




n en extension : le boudinage (Ricard et Froidevaux, 1986 ; Faugères et al., 1986 ; Allemand et 
al., 1989 ; Allemand et Brun, 1991 ; Beslier, 1991, Brun et Beslier, 1996) 
 
D’abord issue des observations géologiques, la notion d’instabilité en étirement (ou en striction), qualifiée de 
boudinage, a été appliquée à la croûte et au manteau supérieur dans le Basin and Range (voir références dans Ricard et 
Froidevaux, 1986). Les périodicités observées dans la topographie (longueur d’ondes de 40 km) ou les anomalies de 
Bouguer (longueur d’ondes de 200 km) sont là encore contrôlées directement par la stratification rhéologique et 
l’importance du découplage entre couches. C’est là aussi par l’emploi de modèles expérimentaux (Faugères et al., 1986 ; 
Allemand et al., 1989 ; Allemand et Brun, 1991 ; Brun et Beslier, 1996), et dans une moindre mesure, numériques (Ricard et 
Froidevaux, 1986 ; Hassani et Chéry, 1996 ; Hopper et Buck, 1998) que l’importance de ce phénomène a pu être mieux 
compris et maîtrisé. En particulier, on retrouve le rapport de 4 entre la longueur d’onde dominante et l’épaisseur d’une 
couche compétente donnée. Par contre l’application sur le terrain (dans les rifts actuels autres que le Basin and Range) est 
encore faible à mon sens. Plusieurs facteurs expliquent ce retard : entre autres, la complexité de l’objet naturel (multiphasage 
des déformations, hétérogénéité de la lithosphère), et la difficulté à décrire la structure lithosphérique (notamment le lieu de 
l’étirement localisé profond (‘necking’) au niveau du Moho mais surtout à la limite entre l’asthénosphère et la lithosphère.  
Plusieurs conséquences, maintenant bien connues, de l’instabilité en étirement et de son amplification nous 
intéressent (Beslier, 1991; Beslier et Brun, 1991) : d’abord, l’importance des contrastes rhéologiques fragile-ductile (et 
donc, le degré de découplage) et leur profondeur vont déterminer le nombre et l’espacement des dépressions en surface 
(Allemand et al., 1989 ; Allemand et Brun, 1991) ; ensuite, le boudinage est fondamentalement accommodé dans les niveaux 
ductiles découplants (croûte supérieure et manteau lithosphérique) par des cisaillements en faille normale ; enfin, le degré 
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d’asymétrie des rifts, très débattu dans la littérature, dépend de l’importance du décalage entre les ‘boudins’ superficiels et 
profonds, c’est-à-dire entre le rift et la zone étirée en profondeur (Fig. I-4). Dans ce débat doit être considérée l’échelle : on a 
ainsi longtemps opposé les modèles en cisaillement pur ou simple, alors qu’un examen des modèles en striction révèle une 
géométrie globale en cisaillement pur et une géométrie à l’échelle du rift (interne) en cisaillement simple, le plus souvent 
complexe et à double vergence (voir références dans Brun et Beslier, 1996). Comme le montrent ces derniers auteurs, il faut 
bien remarquer que ce ‘boudinage à deux niveaux’ provoque l’apparition de zones de cisaillement conjuguées qui n’ont pas 
valeur de détachements mais de décollements (cisaillement à l’intérieur d’une couche incompétente). C’est seulement après 
un étirement important que la structure pourra éventuellement prendre l’aspect d’un détachement. Enfin, remarquons qu’au 
premier ordre l’asymétrie des conditions aux limites ou les variations du taux de déformation semblent moins importantes 
que la stratification rhéologique dans le contrôle de la géométrie des rifts, surtout pour des quantités d’extensions limitées, 








Fig. I-4 : Trois étapes de l’évolution de la déformation dans 
un modèle expérimental à 4 couches et à moyen couplage 
(Beslier, 1991; Beslier et Brun, 1991) :  
a) Stade d’initiation des structures : boudinage de la croûte 
fragile et du manteau fragile (niveaux compétents) par 
création de failles normales conjuguées régulièrement 
espacées. Le décalage entre zones d’amincissement 
mantelliques et crustales est accommodé par des zones 
de cisaillement jouant en faille normale dans la zone 
ductile. Le champ de déformation est globalement 
symétrique.  
b) Stade précédant la rupture du manteau fragile : 
l’amincissement de la lithosphère induit la montée d’un 
dôme asthénosphérique et la flexion vers le haut du 
manteau ductile. Le champ de déformation reste 
globalement symétrique, mais devient localement 
asymétrique.  
c) Stade suivant la rupture du manteau fragile : cette 
dernière, en localisant la déformation en profondeur, tend 
à rendre asymétrique la structure de la zone 
lithosphérique amincie. Deux zones de cisaillement à jeu 
normal et faible pendage se développent dans chaque 
niveau ductile, mis en contact dans la zone de rupture. 
Elles sont très intenses au toit du dôme et se prolongent 
sur un de ses flancs. Seules les zones de cisaillement 
crustales situées de part et d’autre de la zone de rupture 
continuent à fonctionner. Noter que la faille majeure à la 





Le problème est maintenant d’améliorer le lien entre les observations de surface et de profondeur et d’assurer ainsi 
un meilleur contrôle sur les modélisations. Il semble par exemple qu’on peut aujourd’hui mieux comprendre la formation 
progressive des ‘boudins’ (ou blocs crustaux dans la couche compétente superficielle) et l’activation successive de failles 
régulièrement espacées par la prise en compte de la déformation anélastique induite par le jeu de failles à fort pendage 
(Hassani et Chéry, 1996). Nous reprendrons en détail cet aspect de la déformation en appliquant ce type de modélisation 
par éléments finis au rift Baïkal, au Chapitre III-B (Lesne et al., 1999, pub. 11).  
 
 
Pour conclure, il me semble très important de rappeler que les modèles mécaniques de boudinage montrent que la 
remontée du manteau sous une zone de rift, plutôt symétrique et allant parfois jusqu'à son affleurement, peut être la simple 
conséquence de l’amincissement de la lithosphère (Beslier, 1991 ; Brun et Beslier, 1996) : une remontée même importante et 
précoce de l’asthénosphère n’est donc pas un argument en faveur du rifting actif. Nous discuterons ce point controversé 
pour le cas du Baïkal au Chapitre III-C-2. 




II. LE RIFT BAIKAL DANS LA COLLISION INDE-ASIE 
 
Ce chapitre est une mise en perspective de l’objet Baïkal dans un cadre géographique et tectonique large. Il 
mettra l’accent sur les paramètres qui peuvent jouer sur sa naissance et son évolution à une certaine ‘distance’ 
spatiale et temporelle. S’il ne renvoie pas aux publications en annexe, il sert cependant comme un cadre général 
indispensable à une interprétation des résultats du chapitre III, et tente de donner la mesure des incertitudes sur les 
modèles proposés dans la littérature, sans ‘a priori’. Après une brève introduction (§1) et un bilan de masse en 
relation avec la collision Inde-Asie (§2), nous examinerons de manière critique les résultats des modélisations 
expérimentales (§3), des modèles de déformation Quaternaire (§4), ‘finie’ (§5), et instantanée (§6), afin d’en tirer 




1. Le laboratoire de la « tectonique intra-plaque » : l’Asie 
 
Nous savons qu’il est nécessaire de faire des approximations pour décrire au premier ordre les déplacements 
des grandes plaques considérées comme rigides. Ceci a permis de s’interroger sur les grandes forces à l’origine de 
ces mouvements (e.g., Richardson, 1992) et de montrer les limites de l’approche « plaquiste ». La collision de l’Inde et 
de l’Asie est probablement le phénomène toujours actuel qui illustre le mieux ces limites. Elle présente en effet les 
particularités suivantes :  
 
(1) une déformation distribuée à l’échelle continentale (environ 4000 x 3000 km);  
(2) une rhéologie contrastée, impliquant une lithosphère « faible » sollicitée par des lithosphères plus 
résistantes, au sud (Inde) comme au nord (craton sibérien) ; 
(3) un âge relativement jeune, le début de la collision étant daté aux alentours de 55 Ma à l’ouest et 45 Ma à 
l’est de l’Inde (Molnar et Tapponnier, 1975 ; Le Pichon et al., 1992 ; Matte et al., 1997).  
 
L’Asie est donc un ‘terrain’ idéal pour traiter la déformation continentale en dépassant le strict cadre de la 
tectonique des plaques décrivant leurs mouvements relatifs sur une sphère (même si le cadre global qu’elle fournit 
reste fondamental), donc pour raisonner en terme de ‘dynamique’. A l’évidence, on ne peut donc examiner le rift 
Baïkal sans considérer sa situation et ses relations avec le processus de collision entre l’Inde et l’Asie, tant dans 
l’espace que dans le temps. Nous avons constaté que l’approche théorique très globale de Wdowinski (1998) de 
tectonique intraplaque ne permet pas en apparence d’expliquer la formation de ce rift éloigné des frontières de 
plaques, contrairement au rift est-africain. Ceci suggère que la seule influence des forces aux limites de plaque (telle 
que modélisée par cet auteur) n’est pas un facteur suffisant pour faire naître le rift Baïkal.  
 
Trois documents cartographiques introduisent le sujet :  
 
(1) la topographie (Fig. II-1) est le témoin de la déformation cumulée (dite ‘finie’) depuis au moins le début de 
la collision, et permet immédiatement de se faire une idée des variations d’épaisseur de la croûte, de 
détecter des périodicités du relief liées à des déformations à l’échelle lithosphérique ou crustale, et de 
percevoir le mode de distribution de la déformation liée à la tectonique Cénozoïque ;  
(2) la sismicité (Fig. II-2) offre une image doublement incomplète de la déformation (voir Chapitre 1) mais est 
indispensable pour se faire une idée du degré de ‘localisation’, très variable, de la déformation cassante ;  
(3) l’histoire tectonique (Fig. II-3) permet de pressentir le rôle de la nature, l’âge et les propriétés 
rhéologiques de la lithosphère dans le mode de déformation.  
 
 
La confrontation de ces informations amène à quelques observations simples mais fondamentales, qu’il est 
utile de rappeler :  
 
(1) Quatre zones périphériques (la plaine russe au N-E, l’Inde au sud, l’Indochine et les blocs sud- et nord-
Chinois à l’est) se distinguent du reste de l’Asie par des altitudes faibles, une histoire géologique 
ancienne, une rhéologie ‘résistante’, et une déformation actuelle quasi nulle ;  
(2) les subductions au sud et à l’est soulignent des limites de plaques bien individualisées ;  
(3) le Tibet, le Pamir et l’Himalaya se distinguent par des altitudes très élevées et une sismicité diffuse et 
intense ;  
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(4) des périodicités topographiques de ~170 km et ~30 km sont bien visibles près des bordures ouest et nord-
ouest du système actif ;  
(5) deux zones sismogènes, au nord (Tien Shan-Altaï-Baïkal-Stanovoï-Sakhaline) et au centre (Tibet-Kunlun-
Qilian Shan-Ordos-Bohaï), révèlent une déformation diffuse, une topographie irrégulière (chaînes et 
bassins) qui décroît progressivement vers l’est, et des régimes de déformation très variés, mais 
correspondent grossièrement à des limites géologiques majeures, héritées de l’accrétion successive de 
fragments continentaux au craton sibérien (Argand, 1924 ; Burrett, 1974 ; Ilyin, 1990 ; Wang et Mo, 1995 ; 
Fig. II-3). Il faut remarquer notamment la présence du bloc Tarim ‘rigide’ au cœur de l’Asie en cours de 
déformation. 
 
Je m’intéresserai surtout dans ce chapitre à la déformation plane horizontale à l’échelle de l’Asie, qui a fait 
l’objet de l’essentiel des efforts de modélisation. Seuls quelques modèles en coupe à l’échelle d’une partie du 
continent seront évoqués. Dans le chapitre III, j’aborderai la déformation à l’échelle du rift Baïkal, dans le plan 
horizontal (A) et vertical (B). Constatons aussi que les auteurs défendant une approche de déformation « continue » 
o u  « discontinue » (qui se traduit généralement dans leurs résultats par une importance relative donnée à 
l’épaississement ou à l’extrusion fondamentalement opposée) ont toujours reconnu un certain bien-fondé de 
l’approche de l’autre école de pensée, sans parvenir pour l’instant à un consensus. Je rendrai compte de l’évolution 
des idées sur le sujet, tout en insistant sur les observations éloignées du front de convergence, susceptibles d’aider 
à comprendre la position et l’évolution du rift Baïkal au sein du système modélisé. 
 
 
Fig. II-1 : Carte topographique lissée de l’Asie. 
 
Chapitre II : Le rift Baïkal dans la collision Inde-Asie 
 27
  





                               
 
Fig. II-3 : Carte très simplifiée de l’âge des chaînes de montagne en Asie avant la collision Cénozoïque, d’après Molnar et 
Tapponnier (1981). 1 : région la plus déformée lors de la collision Cénozoïque ; 2 : région active au Mésozoïque ; 3 : région active 
essentiellement au Paléozoïque supérieur (pour la partie en Mongolie du nord, en fait jusqu’au Jurassique) ; 4 : région active au 
Paléozoïque inférieur ; 5 : région active au Paléozoïque, réactivée au Mésozoïque. Les régions continentales blanches sont les vieux 
boucliers précambriens. 
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2. Bilans cinématiques et de masse  
 
Dès la mise en place du concept de collision continentale en Asie, le problème de la distribution quantifiée de 
la déformation entre raccourcissement par épaississement, ‘subduction’ continentale et ‘extrusion’ (expulsion, ou 
plutôt, déplacement de blocs, vers l’est) s’est posé. Les contraintes sur le rapprochement Inde-Asie au cours du 
temps et le début de la collision sont pourtant relativement bonnes (Patriat et Achache, 1984 ; Besse et Courtillot, 
1988 ; Dewey et al., 1989 ; De Mets et al., 1990 ; Beck et al., 1995). Mais les incertitudes sur la géométrie et la surface 
des deux plaques continentales avant la collision sont assez grandes : ainsi la longueur N-S de plaque continentale 
indienne subduite varie de 500 à 1500 km (Patriat et Achache, 1984 ; Chen et al., 1993 ; Patzelt et al., 1996), et 
l’existence de reliefs antérieurs à la collision de l’Inde est très discutée (voir Murphy et al. (1999, et références 
incluses). On peut résumer l’avis de la majorité des auteurs en donnant un âge de début de collision majeure vers 45-
50 Ma (la collision serait diachrone selon Le Pichon et al. (1992) et progresserait vers l’est entre 55 Ma et 35 Ma), une 
surface « perdue » totale de 57 à 62 x 105 km2, un raccourcissement linéaire (depuis le début de la collision) variant de 
1800 à 2600 km de la «syntaxe» ouest- à la «syntaxe» est-Himalayenne, et une vitesse de raccourcissement assez 
constante (de 4 à 6 cm/an d’ouest en est) entre le début de la collision et 7 Ma, passant ensuite à 4.5-5.5 cm/an (Fig. 
II-4).  
 
                                           
 
Fig. II-4 : Trajet de convergence Inde-Asie entre 45 Ma (C’A’B’) et aujourd’hui (CAB), d’après Le Pichon et al. (1992). A et B 
sont les deux «syntaxe»s Himalayennes. C et D sont les limites Sud des branches de collison. Les cercles blancs donnent les 
positions intermédiaires à 20.5 Ma et 7 Ma. Les points noirs indiquent la limite Est de la Grande Inde à 45 Ma.  
 
C’est plutôt dans le mode « d’absorption » de la lithosphère indienne que les interprétations divergent 
beaucoup, et surtout dans les quantités relatives à attribuer aux processus de raccourcissement des deux 
lithosphères en collision, de ‘subduction continentale’ (par sous-charriage ou sous-plaquage), et d’extrusion (Fig. II-
5). Dans cette analyse, le plus difficile est de pouvoir estimer la quantité de lithosphère indienne sous-charriée qui est 
éventuellement « perdue » dans le manteau asthénosphérique et celle incorporée à la lithosphère asiatique, tout en 
expliquant le soulèvement tardif (de -20 à -8 Ma) du Tibet (selon Harrison et al., 1992). Le rapprochement moyen des 
deux continents étant de l’ordre de 2500 km, il faut d’abord bien considérer qu’une proportion de croûte importante a 
nécessairement disparu de la surface, comme initialement proposé par Argand (1924). En effet, seulement 350 à 500 km 
de raccourcissement maximum ont pu se faire sur le front Himalayen, en supposant une conservation de la croûte 
impliquée dans la chaîne, une fois  l’érosion ôtée (Lyon-Caen et Molnar, 1983 ; Ratsbacher et al., 1994). Une 
estimation très approximative du raccourcissement crustal total dans le ‘coin’ Himalayen (en ajoutant 300 km lié à 
l’érosion et 200 km par disparition de croûte inférieure dans le manteau) est donc de 1000 km et représenterait selon 
Matte et al. (1997) et Mattauer et al. (1999) la quantité de manteau continental indien subduit. Cette valeur est 
compatible avec la partie mantellaire de l’Inde supposée être sous l’Himalaya et le sud-Tibet, déduite par Jin et al. 
(1996) de l’étude des anomalies gravimétriques. Le reste de la convergence (1500 km) peut donc être pris en compte 
par deux autres mécanismes :  
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è raccourcissement au Nord du front Himalayen, par exemple par : (1) ‘subduction’ continentale (Fig. II-5d) 
au nord du Tibet proposée par Matte et al. (1997), Meyer et al. (1998), et Mattauer et al. (1999), sur la base d’analyses 
tomographiques (e.g., Griot et al., 1998) ou de données de terrain ; (2) sous-charriage du Tarim au Nord du Tibet (Jin 
et al., 1996), ou sur les failles du Tien Shan (Avouac et al., 1993) ; (3) raccourcissement de la croûte Tibétaine suivant 
différents modes (England et Houseman, 1986 ; Houseman et England, 1993 ; Burg et al., 1994 ; Westaway, 1995) ;  
è extrusion, ce qui nous donne une borne supérieure (extrême) pour ce processus, que nous discuterons 









Fig. II-5 : Différents schémas 2D expliquant la formation du Tibet, compilés par Harrison et al. (1992) (de A à E) et Matte et al. 
(1997) (de a à d). Les équivalences relatives sont : A et B avec a et d, dits ‘subduction continentale’, impliquant un apport massif 
de matière de la Grande Inde ; C et D avec b, dit ‘épaississement homogène’ de la lithosphère asiatique. E (détachement) et c 
(amincissement convectif) manifestent deux processus différents mais sont difficilement discernables directement. En A et B, le 




La topographie existante en Asie est utilisée par Le Pichon et al. (1992) pour estimer la perte de surface 
stockée dans celle-ci, et les raccourcissements N-S et E-O le long de profils topographiques : 60%±15% de la 
convergence (soit 1500-2000 km) pourrait être « stockée » dans la topographie en Asie. Cette estimation est très 
approximative essentiellement en raison de la mauvaise connaissance des topographies pré-existantes à la collision 
(niveau de base variant de 0 à 1000 m). Si l’on compare aux calculs de Matte et al. (1997), pour qui 800 km sont 
absorbés en Himalaya, on trouve donc que 700 à 1200 km auraient été « absorbés  » plus au Nord. Harrison et al. 
(1992) et Matte et al. (1997) ont résumé les principales hypothèses sur les modes de formation « extrêmes » du Tibet 
(doublement de croûte, subductions opposées avec détachement mantellaire, raccourcissement de la croûte 
asiatique) avec leurs variantes et leurs incohérences (Fig. II-5). Certains auteurs pensent que la croûte inférieure 
Himalayenne manquante (et/ou indienne) a été transférée sous le Tibet, qui devrait son élévation pour moitié à cet 
apport, le reste étant du raccourcissement (Bird, 1991 ; Zhao et Morgan, 1985, 1987; Le Pichon et al., 1992 ; 
Westaway, 1995). Burg et al. (1994) proposent un modèle de flambage de la lithosphère asiatique au Tibet et au Tien 
Shan puis serrage de l’ensemble après amplification sur chevauchements, en rapport avec un fort découplage intra-
crustal (Fig. II-6). Un raccourcissement de 50% de la lithosphère asiatique (soit environ 1000 km) suffirait alors pour 
expliquer la structure tibétaine, sans requérir un sous-charriage (ou subduction) de l’Inde, comme proposé par 
Argand (1924), Matte et al. (1997) et Mattauer et al. (1999). Quelle que soit le mode d’épaississement préféré, les 
approches proposées prédisent qu’environ 500 à 1000 km de raccourcissement ont été « transférés » ailleurs que 
dans la topographie en vis -à-vis de la collision, ce qui constitue donc une borne supérieure raisonnable pour 
l’extrusion et/ou la perte de croûte. 
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Fig. II-6 : Modèle de formation du Tibet par flambage, d’après Burg et al. (1994). Les niveaux grisés sont les couches cassantes 
(croûte supérieure et manteau supérieur). Dans la phase 1, les plissements sont de faible amplitude mais s’étalent loin et sont 
synchrones. Dans la phase 2, l’amplification accélère la déformation qui se localise aux points d’inflexion des plis. Les ‘morceaux 
cassés’ se superposent peu à peu, impliquant l’existence de zones peu déformées en surface. La phase 3 réactive les failles 
bordières du système Tibet et ‘colle’ les morceaux cassés en creux, provoquant un soulèvement général tardif. Ce modèle 
n’implique donc pas nécessairement une différence à la fois ‘mécanique’ et ‘géologique’ entre les zones mentionnées. 
 
  
Plus précisément, l’excès de topographie observé à l’est de 95°E, donc hors du front Himalayen (Fig. II-4) ne 
semble pas pouvoir expliquer plus de 30 à 50% de la perte de surface liée à la convergence (Le Pichon et al., 1992). Si 
l’on considère que toute cette topographie en excédent correspond à de la croûte « expulsée » latéralement, on 
obtient la contribution maximale de ce phénomène (soit 30 à 50% de la quantité de convergence totale). Cette valeur 
peut décroître à 10% si l’on considère une disparition partielle (probable) de croûte inférieure dans le manteau par 
éclogitisation. 
Ce bilan « cinématique » et de masse nous amène donc à considérer les larges incertitudes existant sur les 
processus d’épaississement et sur l’importance du « déplacement latéral » et des volumes de manteau continental 
disparus. Il va cependant nous fournir un cadre utile pour comprendre et critiquer les divers modèles de déformation 
qui ont été développés, soit par des modélisations expérimentales analogiques et numériques confrontés a posteriori 
au « terrain » et aux données, soit sur la base d’observables récents ou actuels (cinématique des failles récentes, 
géodésie spatiale et sismicité), soit enfin par reconstruction cinématique. Notons en préambule que ces modèles 
décrits dans les paragraphes suivants (§3, §4, §5) négligent toute contribution de la subduction continentale de la 
Grande Inde (sauf le modèle en coupe de Wdowinski et al., 1994, voir §5). 
 
 
3. Les modèles de déformation basés sur les expériences analogiques 
 
 
a. Le modèle initial : le poinçon rigide (Tapponnier et al., 1982, 1986 ; Peltzer et Tapponnier, 1988) 
 
Le modèle conceptuel de « l’indenteur » rigide est le plus célèbre et a fondé la « révolution » de la déformation 
tectonique en Asie. Il est basé sur des expériences de modélisation expérimentale analogique avec de la plasticine 
(Tapponnier et al., 1982 ; Fig. II-7). Par rapport au premier modèle analytique simpliste d’indentation en déformation 
plane instantanée, dérivé de la « théorie de la plasticité » (Tapponnier et Molnar, 1976) et à un modèle purement 
« plaquiste »  (Zonenshain et Savostin, 1981, voir Chapitre III), il offre la possibilité de considérer en partie la 
rhéologie (bien qu’extrêmement simplifiée : pas de stratification verticale, et variations latérales liées à l'orientation 
des bandes de plasticine) et surtout l’évolution dans le temps de la déformation depuis le début de la collision Inde-
Asie.  
 
La philosophie de cette modélisation est explicitement énoncée : tenant compte de l’existence de grandes 
zones de cisaillement en Asie, qui ne peuvent pas être reproduites dans la modélisation d’un ‘continuum’, les auteurs 
assument les limitations intrinsèques majeure de ces modèles : (1) la restriction à une déformation horizontale plane, 
conduisant à négliger l’influence de la gravité ; (2) l’effet ‘localisant’ de la plasticine, qui amène à négliger 
l’épaississement. Tout en reconnaissant l’importance des forces de volume, ces auteurs tentent de reproduire la 
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déformation de l’Asie par un modèle qui privilégie clairement la tectonique décrochante (donc les déplacements 
latéraux) et l’éventuelle extension crustale liée à ces déplacements loin de la zone de collision (Peltzer et Tapponnier, 
1988). L’interprétation de ces modèles de déformation finie, progressive, conduit au schéma d’extrusion où les rifts de 
Chine du Nord et du Baïkal représentent les terminaisons distales et tardives (20-0 Ma) de grands cisaillements 
sénestres, et sont la conséquence directe de la faible résistance des zones de subduction du Pacifique à l’expulsion 
vers l’est des blocs lithosphériques continentaux (Tapponnier et Molnar, 1977, 1979). Deux remarques s’imposent :  
(1) ce dernier postulat repose sur des observations plutôt qualitatives : faible importance des reliefs près des 
marges, existence de grands bassins en extension, et modeste raccourcissement tectonique au Tertiaire (Peltzer et 
Tapponnier, 1988) ;  
(2) certains bassins proches des subductions du Pacifique (mers de Chine du Sud et d’Andaman) résultent à 
l’évidence de l’action conjointe du plongement de la lithosphère océanique et du jeu de grandes failles décrochantes 
sénestres E-O et/ou dextres (conjuguées N-S), ce qui leur donne une forme, une dimension, une orientation et un âge 
bien différents des systèmes du Baïkal et de Chine du Nord ou de bassins marginaux ‘classiques’ (Jolivet et al., 1990, 




Fig. II-7 : Deux schémas d’extrusion par indenteur d’après expériences sur plasticine (Tapponnier et al., 1982) montrant 
l’importance du confinement latéral. ABC : avec double confinement ; DEF : avec confinement à gauche seulement. Les ‘fissures’ 
ouvertes évoquent les zones d’extension successives : mer de Chine du sud (1), mer d’Andaman (1+2), bassin de Chine du nord 
(3). F1 est l’équivalent de la faille de la Rivière Rouge, et F2 de l’Altyn Tagh et ses prolongements. Notons que dans ce premier 
modèle, la déformation depuis le Tien Shan jusqu’aux montagnes Stanovoy (nord) n’apparaît pas. 
 
 
Il reste que ce type de modèle est très loin de reproduire en dimension le système de rift Baïkal, ce qui suggère 
que certaines simplifications (rhéologie verticale homogène, bord libre, seule force prise en compte : l’indenteur) sont 
trop fortes au moins pour toute la partie nord de l’objet. Nous reviendrons au paragraphe suivant sur cette évolution 
particulière liée à des changements importants au Tertiaire du champ de contraintes. 
  
La confrontation de ces modèles au schéma général d’évolution tectonique conduit finalement ces auteurs à 
proposer un rôle dominant du déplacement localisé sur grandes failles et un rôle quasi nul de l’asthénosphère dans la 
déformation continentale. Quantitativement, ceci implique une première phase d’extrusion de 800-1000 km guidée 
essentiellement par la faille de la Rivière Rouge (Tapponnier et al., 1982), puis une seconde phase de quelques 500-
1000 kilomètres sur la faille de l’Altyn Tagh et ses prolongements (Peltzer et Tapponnier, 1988 ; Meyer et al., 1998). Si 
l’on considère 2500 km de convergence Inde-Asie, alors environ 50% se serait effectuée par extrusion d’après ces 
modèles (Tapponnier et al., 1986), valeur difficilement compatible avec l’estimation par bilan de masse de Le Pichon 
et al. (1992), qui donne 30 à 50%, ou avec les 1000 km proposés comme valeur supérieure « raisonnable » de la 
convergence ‘absorbée’ par extrusion (Fig. II-7). Enfin signalons que l’existence du « saut » de déformation entre les 
failles de la Rivière Rouge et de l’Altyn Tagh vers 15-20 Ma résulterait selon ces auteurs de l’évolution géométrique 
du système au cours de la déformation, qui rendrait certaines failles mieux adaptées à la prise en compte du 
déplacement : ces sauts dans le champ de vitesse sont difficilement reproductibles dans des milieux où la déformation 
est supposée continue.  
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b. Les modèles dimensionnés intégrant les forces de volume  (Davy et Cobbold, 1988, 1991 ; Cobbold et Davy, 
1988, Jolivet et al., 1990, 1991 ; Sornette et al., 1993 ; Fournier, 1994 ; Martinod et Davy, 1994 ; Burg  et al., 1994) 
 
1. Apports des modèles plans: Ces modèles ont, à la différence des précédents, tenté de prendre en compte les 
forces de gravité par un dimensionnement précis et une rhéologie beaucoup plus réaliste que les précédentes 
tentatives (modèles à 2 ou 3 couches lithosphériques). Avec des conditions aux limites comparables, les différences 
suivantes par rapport aux modèles en plasticine apparaissent :  
· un épaississement frontal conséquent est obtenu qui dépend surtout de l’importance du confinement latéral 
et de la largeur du poinçon, et qui amène à estimer une extrusion plus limitée, représentant de 20 à 45% de la 
convergence, proche de l’estimation de Le Pichon et al. (1992) ou de celle implicitement avancée par Matte et al. 
(1997) ; 
· une seule zone décrochante sénestre majeure est modélisée dans toutes les expériences, qui se propage 
depuis le bord ouest de l’indenteur vers le nord-est (Fig. II-8), équivalent apparent de la zone sismogène Tien Shan - 
Baïkal - Sakhaline : l’équivalent de l’Altyn Tagh n’apparaît donc pas ;  
· la grande zone décrochante sénestre apparaît en fin d’évolution des modèles, après la phase 
d’épaississement dominant en tout cas  : la « localisation » de la déformation semble donc tardive et résulterait de la 
croissance progressive de petites failles (Sornette et al., 1993) ; 
· ces modèles font apparaître de grands couloirs cisaillants dextres dits antithétiques, avec une composante 
d’extension importante, entraînant la rotation horaire (ou anti-horaire en régime transpressif) de blocs rangés en 
dominos (modèles de Jolivet et al., 1990, 1991; Fig. II-9, à comparer avec la Fig. II-7). Ceci amène à proposer une 
ouverture globale en ‘pull-apart’ dextre de la mer de Chine, du Japon et du bassin Bohaï, en Chine du Nord (Kimura 
et Tamaki, 1986 ; Chen et Nabelek, 1988 ; Jolivet et al., 1990, 1991, 1994 ; Fournier, 1994 ; Fournier et al., 1994). Pour 
expliquer l’arrêt de l’ouverture de la mer du Japon au Miocène supérieur (Fig. II-10), Jolivet et al. (1990) ont invoqué 
la réduction de la traction de la subduction et le mouvement relatif entre les plaques Okhotsk et Amour, qui est mal 
contraint en raison de limites de plaques diffuses et de mouvements relatifs complexes dans cette région au Tertiaire 
(Imaev et al., 1994 ; De Mets, 1992 ; Jolivet et al., 1992 ; Riegel et al., 1993 ; Fournier et al., 1994 ; Worral et al., 1996 ; 






Fig. II-8 : Photographie d’un modèle expérimental à deux couches, à deux étapes d’évolution (Davy et Cobbold, 1988, reproduit 
dans Jolivet et al., 1990). Remarquer le développement précoce d’un grande faille synthétique (sénestre) et le développement plus 
tardif de failles et grabens antithétiques (failles dextres). 
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Fig. II-9 : Schéma tectonique très simplifié de l’Asie, d’après Jolivet et al. (1990), en projection de Mercator oblique. ATF : faille 
de l’Altyn Tagh, RRF : faille de la Rivière Rouge, TF : faille de Tan-Lu, GF : prolongement de l’Altyn Tagh dans le Qinlin Shan. 
K : bassin des Kuriles, MJ : mer du Japon, MSC : mer de Chine du sud, BB : bassin Bohaï (Chine du Nord). Dans ce type de 
modèle, l'ouverture des bassins marginaux (K, BB, MJ, MCS) est cette fois liée à la rotation en dominos des blocs dans des zones 












Fig. II-10 : Situation géodynamique en mer du Japon et à Sakhaline, reconstituée par Jolivet et al. (1992) et Fournier et al. (1994), 
à l’actuel (a) et au Miocène inférieur (b). Les bassins du Japon, des Kuriles, de Tsushima (TB), et de Yamato (YB) sont sur croûte 
océanique. La zone grisée en (a) représente la zone de compression active en mer du Japon (flèches convergentes). PHS : plaque 
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Philippine ; PAC : plaque Pacifique ; MTL : ligne tectonique médiane ; TPF : faille Tym-Poronaisk ; HSZ : zone de cisaillement 
Hidaka ; YBK : banc Yamato ; YF : faille Yangsan ; TF : faille Tsushima. 
 
2. Evolution aux bordures E et S-E du système : Remarquons que ce mode de déformation en couloirs 
cisaillants dextres N-S fait jouer un rôle important au « bord libre » que constituent les subductions Pacifique : elles 
permettraient à ces systèmes cisaillants dextres de prendre précocement le relais des grands systèmes cisaillants 
sénestres qui guident l’extrusion des blocs asiatiques vers l’est (i.e., Avouac et Tapponnier, 1993), le moteur restant 
la collision Inde-Asie (Fournier, 1994). Cependant, l’évolution de cette déformation dans le temps et l’espace est 
probablement plus complexe car elle dépend aussi beaucoup de la proximité de ces bassins au front de collision qui 
se déplace, et des changements cinématiques. Une illustration éloquente est fournie par les bassins de Chine du Sud 
et du Vietnam, où la faille de la Rivière Rouge s’amortit (Fig. II-11): l’ouverture de ces bassins est contrôlée par 
l’évolution contrastée du champ de contraintes, lui-même lié à la remontée vers le nord de la «syntaxe» est-
Himalayenne (Leloup et al., 1993 ; Huchon et al., 1994). Dans ce schéma, la faille sénestre de la Rivière Rouge, de 
l’Oligocène au Miocène inférieur, aurait pu guider l’ouverture de la Mer de Chine (pour un décrochement maximum de 
600 km) dans un système en « pull-apart », puis aurait été réactivée vers 5 Ma (Leloup et al., 1993) en jeu dextre lié à 
la traction de la subduction de la proto-mer de Chine du Sud, suivie de la collision avec la plaque australienne 
(Huchon et al., 1994, 1998). Géométriquement, le modèle cinématique fréquemment évoqué est celui du mécanisme en 
‘book-shelf’ (dominos) impliquant des cisaillements sénestres et des rotations horaires de blocs au sein d’une grande 
zone de cisaillement dextre nord-sud (Holt et al., 1991 ; Jolivet et al., 1999). Un schéma similaire a été également 
reproduit dans certains modèles à l’est du Tibet (Davy et Cobbold, 1988, Fig. 6), et interprété également en terme de 
‘dominos’ par England et Molnar (1990), ce qui conduit ces auteurs à minimiser l’extrusion. Ce mécanisme est 
contesté par l'école "extrusioniste" (Replumaz, 1999) qui y voit un modèle incompatible avec le mouvement actuel sur 
la faille du Fleuve Rouge. La rotation de l’Indochine (Sundaland) déduite des mesures GPS (Walpersdorf, 1997; 
Rangin et al., 1999) ne contredit cependant pas le modèle de cisaillement dextre.  
 
A           B    
 
Fig. II-11. Evolution tectonique en Indochine, d’après Huchon et al. (1994, 1998). A : Reconstruction des positions de d’Inde 
(IN) et de l’Indochine à 50 Ma (début de la collision), 32 Ma (début d’accrétion de la mer de Chine du sud, fin du mouvement 
décrochant majeur sur la faille de Wang Chao = WCF), 23 Ma (réorientation de l’accrétion en mer de Chine du sud, fin du 
mouvement décrochant majeur sur la faille de la Rivière Rouge = RRF), et 16 Ma (fin de l’ouverture de la mer de Chine du sud). 
L’Asie est considérée fixe au nord de RRF. Le mouvement de l’Inde est celui de Besse et Courtillot (1988), et la limite nord de la 
Grande Inde est reconstruite en supposant 800 km de raccourcissement dans l’Himalaya depuis l’Eocène (Le Pichon et al., 1992). 
Le pôle de rotation de l’Indochine est l’étoile, d’après Briais et al. (1993). Le mouvement total sur RRF est pris comme maximum, 
soit 560 km. La zone grisée indique la position de l’Indochine si peu d’extrusion est au contraire considérée. Les lignes indiquent 
les directions de contraintes. B : Schéma structural entre l’Indochine et la mer de Chine du sud. Les flèches noires sont les 
décrochements de l’Oligocène et du Miocène inférieur, et les flèches blanches ceux du Miocène inférieur et moyen. L’étoile est le 
pôle d’ouverture du bassin sud-Vietnam (Natuna). 
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L’importance relative de ces contributions (subduction, décrochements sénestres ou dextres à différentes 
échelles et leur succession éventuelle dans le temps) dans l’ouverture des bassins 'liminaires' (Japon, Chine du Nord, 
Chine du Sud, Indochine) reste donc imprécise et/ou controversée, alors qu’elle détermine en partie l’importance de 
l’extrusion (comparer Fig. II-7 et II-8 pour les bassins de Chine). On retrouve là encore le rôle, probable mais très 
difficile à quantifier au cours du temps, de la ‘succion’ de la fosse, qui vont déterminer l’état de contraintes dans la 
plaque supérieure. Les modèles montrent qu’il dépend fortement des changements cinématiques (Waschbusch et 
Beaumont, 1996) et du degré de couplage des plaques à la subduction (Whittaker et al., 1992 ; Scholz et Campos, 
1995). Il est important de connaître ces limites et ces hypothèses par comparaison avec le rift Baïkal, mais l’objet n’est 
pas de les discuter plus en détail ici. 
 
 
 3. Apport des coupes : Les modèles analogiques en coupe à l’échelle de l’Asie ont été beaucoup moins 
nombreux. J’ai résumé au chapitre I-B l’apport conceptuel des modélisations expérimentales de Davy et Cobbold 
(1991) et Martinod et Davy (1994). Elles indiquent l’importance probable du flambage lithosphérique à grande échelle 
dans les conditions rhéologiques qu’impose une lithosphère continentale soumise à la compression, même pour des 
faibles taux de déformation. Deux arguments plaident en faveur du flambage pour expliquer l’alternance de reliefs 
élevés et de grandes dépressions au Nord du Tibet :  
· la dimension (~200 km) et l’amplitude (~4 km) des grandes ondulations périodiques (comme le Tien Shan et 
l’Altaï), que l’on retrouve dans les modèles ;  
· le fait que ces reliefs résultent de mouvements tectoniques tertiaires récents (Avouac et al., 1993), ce qui 
s’intègre bien dans l’évolution de la déformation que prédit le flambage dans les modélisations expérimentales (voir 
Fig. II-6 et Chapitre I-B).  
Je rappelle que Burg  et al. (1994) ont proposé que ce phénomène soit aussi à l’origine du plateau Tibétain, qui 
aurait ‘flambé’ aux longueurs d’onde de 200 et 20-30 km, avant que l’amplification des plis conduisent au « pop-up » 
et à la superposition des portions de croûte (Fig. II-6). Un tel modèle avec un fort découplage crustal et un manteau 
supérieur résistant est proche du modèle numérique de Gerbault et al. (1999) et explique des observations 
géologiques et géophysiques importantes (notamment les très importants décalages du Moho), résumées dans Burg  
et al. (1994). Il s’accorde aussi avec l’arrêt apparent du raccourcissement du Tibet vers ~17-20 Ma, qui serait relayé 
par d’autres processus comme l’extrusion de la Chine du sud (Peltzer et Tapponnier, 1988), l’accumulation de croûte 
inférieure indienne (Westaway, 1995), ou un sous-charriage vers le sud du Tarim sous le Tibet Nord (Matte et al., 
1997). A l’échelle crustale, l’amplification des plis peut conduire à une exhumation de roches très rapide en raison de 
l’action conjuguée de l’érosion. Ainsi Burg et al. (1997) argumentent une remontée de 30 km de roches 
métamorphiques en 4 Ma dans la «syntaxe» est-Himalayenne, en accord avec les variations très fortes de vitesse 
d’amplification que l’on peut attendre au cours d’un tel processus (Ramsay, 1974). A grande longueur d’onde, il reste 
cependant à expliciter les facteurs (héritage, développement de failles tardives) qui perturbent en Asie centrale la 
régularité des ondulations prédites par les modèles, en 2 et 3 dimensions. 
 
 4. Conclusions : En dépit de leurs incertitudes, les modèles dimensionnés intégrant les forces de volume 
semblent mieux rendre compte de l’importance relative réelle de l’extrusion et du mode de déformation verticale de la 
lithosphère asiatique, et fournissent une meilleure analogie de la déformation loin de la collision que les modèles de 
plasticine. Dans cette approche, le système Baïkal correspond à la simple prolongation vers le Nord de la zone de 
cisaillement sénestre septentrionale qui atteint les chaînes Stanovoy au nord-est du Baïkal. Cependant, aucun modèle 
ne parvient à restituer l’ampleur et la géométrie, même très approximatives, des grandes failles décrochantes au centre 
de l’Asie et du rift Baïkal, ni le régime transpressif décrit depuis les chaînes Stanovoy jusqu'à Sakhaline et Hokkaido. 
Il existe probablement deux raisons essentielles à cela : ces expériences en milieu latéralement homogène reproduisent 
plutôt des cisaillements diffus, et les mouvements relatifs complexes entre les plaques Okhotsk et Amour, tout comme 
l’action différentielle des subductions du Pacifique au cours du temps (correspondant à des degrés de confinement 
variables), ne sont pas pris en compte. 
 
 
4. Les modèles utilisant des mesures de déformation quaternaires sur failles 
 
Je résume ici les apports de 4 tentatives de modélisation de la déformation très récente (de 10 à 100 ka) basée 
sur les estimations de déplacement sur quelques grandes failles d’Asie. A la différence des modèles analogiques (§3) 
ou de déformation cumulée (§5), on ne peut donc pas ici faire un bilan de masse ou d’extrusion intégré sur toute 
l’histoire du rapprochement Inde-Asie. Mais le champ modélisé est probablement plus représentatif de la déformation 
à long terme que les modèles basés sur la sismicité du siècle (§6), puisqu’il intègre des déplacements sur une échelle 
de temps plus large (typiquement, de 10 à 100 ka, en général).  
 
a. Les modèles en blocs quasi-rigides 
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C’est surtout par le biais des modèles expérimentaux analogiques que cette approche a été étayée (voir ci-
dessus, §3a), ce qui est logique puisque reposant sur la même hypothèse fondamentale. La comparaison de ces deux 
approches permet de faire des hypothèses sur l’évolution dans le temps de la déformation : en cela elles sont très 
complémentaires. 
 
· Avouac et Tapponnier (1993), prenant en compte 4 grands blocs supposés indéformables (Sibérie, Tarim, 
Tibet, Inde), avec des limites théoriques simplifiées, ont inversé les taux de glissement (déduits des observations de 
terrain sur les 8-12 ka passées) sur quelques failles majeures bordant ces blocs (Fig. II-12). Les contraintes imposées 
sont le mouvement relatif Inde-Sibérie (De Mets et al., 1990) et le pôle de rotation du bloc Tarim par rapport à la Sibérie 
(Avouac et al., 1993). Dans ce modèle, le centre du Tibet se déplace à 4 cm/an vers le NE, absorbant 50% de la 
convergence Inde-Sibérie actuelle : ceci représente l’extrusion du Tibet seul pour ces auteurs. Les raccourcissements 
N-S sont surtout pris en compte dans les chaînes de l’Himalaya au sud, du Tien Shan à l’ouest et du Qaidam-Qilian 
Shan à l’est, à part quasi égales (13 à 18 mm/an dans une direction proche de la convergence Inde-Sibérie).  
Par déduction (et non pas modélisation) les auteurs prédisent des mouvements vers le SE de 20 mm/an pour 
l’est du Tibet et 10-15 mm/an pour la Chine du Sud. Le déplacement vers l’est représente donc très grossièrement 40 à 
50% environ de la quantité de convergence totale dans ce modèle, si l’on prend en compte les seules failles du 
Karakorum et de l’Altyn Tagh. L’ordre de grandeur de ce déplacement semble confirmé par une étude des bassins de 
Chine du Nord au Plio-Quaternaire (grabens de Weihe-Shanxi et Yinchuan-Hetao) qui propose un partitionnement de 
la déformation avec 5 mm/an pour l’extension des bassins et 7 mm/an pour le décrochement sénestre entre la Chine 
du Sud et le bloc Ordos, soit environ 12±4 mm/an de déplacement de la Chine du Sud par rapport à la Sibérie, selon 
Zhang et al. (1998).  
Ce modèle quantitatif global permet donc à Avouac et Tapponnier (1993) de retrouver une valeur d’extrusion, 
une géométrie générale, et un champ de vitesse, qui sont proches de ceux simulés par modélisation analogique sur 
plasticine (Peltzer et Tapponnier, 1988). Il pose cependant plusieurs problèmes, notamment par : (a) les valeurs de 
vitesse actuelles choisies ou déduites, parfois contestables en raison des erreurs possibles sur les datations et les 
quantités de déplacement (i.e., Ritz et al., 1995 ; England et Molnar, 1997b) ; (b) la non-prise en compte des 
topographies cumulées et du champ qu’elles induisent ; (c) la simplification du champ de failles ; (d) et la difficulté 
d’extrapoler ces mesures récentes à l’histoire de la convergence Inde-Asie. Par ailleurs, ce modèle ne rend pas compte 
de la déformation au-delà de la chaîne Altaï (et donc du Baïkal). 
 
   
    A                                B 
Fig. II-12 : Modèle (pour l’actuel) de rotation de quatre grands blocs rigides déduit de l’inversion des estimations de taux de 
raccourcissement et de cisaillement à leurs bordures (Avouac et Tapponnier, 1993). A : Rotations relatives et valeur des vitesses. 
Les grandes flèches noires indiquent les mouvements de blocs majeurs relatifs à la Sibérie. Les sens de déplacement et les vitesses 
indiqués à l’est de 95°E ne sont pas contraints par l’inversion. B : Champ de vitesse relativement à la Sibérie, déduit du modèle 
précédent. 
 
· Peltzer et Saucier (1996) présentent un modèle cinématique plus sophistiqué et abouti, en prenant des 
contraintes similaires (Fig. II-13). Ils utilisent une grille par éléments finis sur la sphère pour chercher une solution en 
champ de vitesse qui permette de minimiser la dissipation d’énergie élastique sur les limites de blocs rigides. En 
évaluant le taux de déformation résiduel à l’intérieur des éléments de la grille, les auteurs estiment à au moins 80% la 
part de déformation qui s’est faite sur les failles choisies dans la solution. Ce résultat est important car il signifie 
qu’on peut trouver un modèle de l’Asie pour lequel la déformation est essentiellement concentrée au bordures de 
blocs quasi rigides (puisque leur déformation interne est au maximum égale à 20%). Bien entendu, il faut supposer 
pour cela que les ordres de grandeur des vecteurs glissement sur les 10 failles majeures sélectionnées sont corrects. 
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Ce modèle propose des rotations relatives et des mouvements vers l’E-SE des blocs assez compatibles avec les 
résultats discutés dans le modèle précédent : 5 à 10 mm/an à travers les bassins de Chine du Nord, contre 5.5±2 
mm/an, et 12 mm/an pour le bloc de Chine du Sud, contre 12±4 mm/an (Zhang et al., 1998). Les mesures à Shangaï par 
VLBI ou GPS de 8 à 11.4 mm/an (Heki et al., 1995 ; Heki, 1996 ; Molnar et Gipson, 1996 ; Larson et al., 1999) sont 
aussi compatibles avec la prédiction du modèle (voir §6).  
Enfin, le modèle sert également à estimer le taux d’épaissement crustal en Asie sur la base des diminutions de 
surface prédites : il représente 73% environ du taux de convergence Inde-Asie. Ce résultat surprenant (qui se 
rapproche des estimations fournies par les modèles analogiques dimensionnés) montre d’abord que le modèle 
analytique précédent, basé sur des contraintes géologiques similaires, fournit une estimation peu précise du rapport 
extrusion/épaississement (il prédisait explicitement 50% d’extrusion du Tibet). Ce bilan quantitatif pose également le 
problème de l’évolution dans le temps de l’extrusion : si 27% du rapprochement Inde-Asie se fait depuis 10.000 ans 
par extrusion, tout indique que ce processus a beaucoup varié au cours du temps, comme déjà mentionné 
(Tapponnier et al., 1982 ; Peltzer et Tapponnier, 1988 ; Harrison et al., 1992 ; Briais et al., 1993 ; Hendrix et al., 1994 ; 
Replumaz, 1999) : ce problème est également clairement invoqué par Peltzer et Saucier (1996). Nous reviendrons sur 
ce point (§5 et 7). 
Ce modèle répond donc partiellement aux réserves (c) et (d) formulées précédemment, mais pas véritablement à 
(a) et (b), en l’absence d’un champ de vitesse actuel très complet et précis au moment de son élaboration. Il faut enfin 
noter que les données introduites dans ce modèle ne permettent pas de simuler correctement les déplacements 
actuels dans la région du rift Baïkal (ce qui est reconnu par les auteurs) : en effet, le vecteur glissement le plus 
septentrional fourni dans le modèle est celui du Tien-Shan. 
 
                  
Fig. II-13 : Modèle de vitesse obtenu (méthode par éléments finis) en utilisant les vitesses quaternaires estimées sur les failles 
majeures en Asie (traits) par Peltzer et Saucier (1996). Les vitesses sont en mm/an, et les ellipses indiquent le niveau de confiance 
à 95%. Déformation sur faille à 80%, extrusion prédite : 27% de la convergence totale. 
 
b. Les modèles en blocs peu ou non rigides  
 
· Kong et Bird (1996) présentent également un modèle par éléments finis sur une sphère mais où la dynamique 
est basée sur la friction des failles, ce qui l’apparente à un modèle de déformation instantanée. Ce code est a priori 
intéressant car il permet d’introduire des discontinuités qui doivent en principe faire jouer un rôle localisant des 
failles, tout en permettant une déformation interne. L’inconvénient est que le résultat obtenu est très sensible au 
choix de paramètres comme les pendages des différents types de faille, le coefficient de friction, le flux de chaleur, la 
conductivité thermique, la production de chaleur radiogénique, l’épaisseur crustale, la densité du manteau et de la 
croûte, etc...  Les failles choisies sont cette fois jointives et matérialisent la déformation discontinue. Les auteurs 
comparent les mesures de déplacement sur 14 failles en Asie (et les sens de mouvement sur 19 failles) avec les 
résultats de leurs modèles et établissent des bilans en faisant varier la friction entre les blocs limités par les failles et la 
force de traction en cisaillement dans les zones de subduction océanique. Leur meilleur modèle prédit un champ de 
vitesse et des taux de glissement sur faille. Il présente une traction en Himalaya de 15 MPa, en bordure océanique de 
2 MPa, une friction de faille de 0.085, et une friction interne aux blocs 10 fois supérieure. Mais de nombreuses 
difficultés subsistent : 11% des failles actives ont des déplacements en contradiction avec les observations, les 
erreurs sur les taux prédits sont supérieures à 3 mm/an, les erreurs sur les directions de contraintes de l’ordre de 40°, 
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et les incertitudes sur les paramètres importants (flux, rhéologie) grandes. Ceci rend le modèle proposé très incertain. 
Il prédit des failles ’faibles’, ce qui invalide un mo dèle de déformation continue, et une déformation interne aux blocs 
de plus de 30%, ce qui invalide également les modèles en blocs rigides.  
Le taux d’extrusion modélisé est fort (2 à 6 cm/an vers l’Est) : bien que très dépendant de la traction à la 
subduction (qui reste inférieure à 6 MPa), ce phénomène semble l’emporter nettement sur l’épaississement, sans qu’il 
soit quantifié ici. Enfin ce modèle accumule peu de contraintes déviatoriques, ce qui suggère que la topographie 
actuelle (principalement le Tibet) génère le champ de contraintes dominant : la modélisation de England et Molnar 
(1997b) le confirme. Ce constat impliquerait que le mode de déformation au début de la collision devait être très 
différent de celui décrit ici, à savoir une extrusion beaucoup plus faible, rejoignant en cela la proposition de 
Houseman et England (1986). 
Concernant le rift Baïkal, la vitesse horizontale trouvée est au maximum de 19 mm/an (avec 8 et 5 mm/an aux 
extrémités nord et sud). Les fortes réserves citées conduisent à prendre cette valeur élevée avec beaucoup de 
précaution. Ce résultat semble découler du choix d’un flux thermique beaucoup trop élevé pour la région du Baïkal 
(Lysak, 1992). Cependant, ce modèle a au moins le mérite de proposer un champ de déformation jusqu’au nord du 
système, ce qu’aucune tentative antérieure n’avait véritablement entrepris. Par ailleurs, il prend en compte l’influence 
de traction à la base de la lithosphère Pacifique, facteur qui n’avait pas été considéré comme pouvant agir à grande 
distance sur l’ouverture du rift Baïkal, sauf de manière qualitative par Nataf et al. (1981). Ce modèle est donc peu 
fiable, mais original par le fait qu’il tente de combiner déformation continue et discontinue et donc de sortir des 
dogmes pour se rapprocher de la réalité de la déformation. 
 
· England et Molnar (1997a) utilisent les vitesses de glissement estimés sur les failles majeures en Asie pour 
calculer des taux de déformation internes dans une maille de triangles, puis inversent ce champ de déformation en 
champ de vitesse par la méthode de Haines (1982). Ils intègrent également quelques vitesses instantanées (GPS), et le 
style de déformation et orientations de faille fournis par les grands séismes. Leur résultat aboutit à expliquer 
correctement environ 90% des taux mesurés, et s’accorde assez bien avec la vitesse relative Inde-Asie sur les 2 
derniers millions d’années du modèle NUVEL-1A de De Mets et al. (1994), et aussi avec la vitesse VLBI du 
mouvement de Shangaï (Molnar et Gipson, 1996). Les auteurs en concluent que le modèle de TVSM de déformation 
continue est validé par ce résultat, et qu’environ 85% de la convergence récente Inde-Asie se fait par épaississement 
crustal ou lithosphérique. Cependant, ce champ de déformation n’est cohérent que si l’on diminue les vitesses 
estimées sur les failles autour du Tibet centre et nord (Altyn Tagh, Karakorum, Karakax) d’un facteur 2 à 4 (Fig. II-14). 
La vitesse d’extrusion de la Chine du Sud reste dans leur modélisation toujours inférieure à 10 mm/an, contre 20 
mm/an pour Molnar et Deng (1984) et une solution de Holt et al. (1995), et 10-15 mm/an pour Avouac et Tapponnier 
(1993) et Peltzer et Saucier (1996). Cependant, il faut noter que si l’on impose au modèle la vitesse de convergence 
du modèle NUVEL1-A (De Mets et al. (1994), voir Fig. II-14), alors la vitesse d’extrusion devient 5-9 mm/an avec une 
incertitude de 10 mm/an, ce qui n’exclut pas une compatibilité entre ces différentes valeurs d’extrusion. England et 
Molnar (1997a) avancent les explications suivantes :  
- par rapport aux résultats de Molnar et Deng (1984) et Holt et al. (1995) : la composante E-O donnée par les 
séismes du siècle, bien supérieure à celle des failles quaternaires, peut s’expliquer par l’échelle de temps considérée, 
très différente d’une base de données à l’autre. Holt et al. (1995) font effectivement état d’un déficit de 
raccourcissement N-S de l’ordre de 20 mm/an sur la sismicité du siècle ;  
- par rapport au résultat d’Avouac et Tapponnier (1993) : les taux de glissement sur failles seraient surestimés 
par ces derniers auteurs, et/ou la non-prise en compte de rotations dans des zones de déformation large peut aboutir 
à un champ de déformation erroné (England et Jackson, 1989 ; England et Molnar, 1990 ; Holt et al., 1991).  
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Fig. II-14 (page 38, précédente): Modèle de vitesse lissé obtenu par inversion du champ de déformation déduit des glissements sur 
failles quaternaires en Asie (England et Molnar, 1997a), en imposant à la partie indienne une vitesse relative à l’Eurasie fournie 
par le modèle NUVEL1-A (De Mets et al., 1994). Les flèches blanches sont obtenus en intégrant les taux de glissement complets 
d’après les estimations de déplacement au Quaternaire, et les flèches noires par diminution de 1/3 des taux sur les failles du 
Karakorum et du Tibet centre et Nord (voir texte). Extrusion prédite : 15% de la convergence totale. 
 
 
· England et Molnar (1997b) calculent les gradients actuels de contraintes déduits de ces mêmes taux de 
déformation estimés en Asie dans l’hypothèse d’une déformation continue. Pour cela ils imposent aux observations 
sur failles de fournir des taux de déformation ‘compatibles’ entre elles, c’est-à-dire d’être des dérivés d’un champ de 
vitesse ; puis ils comparent les contraintes sans dimension obtenues avec les différences d’énergie potentielle 
gravitationnelle en considérant une croûte de densité homogène, à la topographie localement compensée au sens 
d’Airy, et un manteau de densité, d’épaisseur et de température constantes. Ils montrent que l’énergie potentielle 
stockée dans la topographie pourrait contrôler au premier ordre la déformation au Tibet : en effet, les gradients de 
contraintes calculés sont concentriques autour du plateau, résultat attendu si cette région se déforme 
approximativement comme un « viscous sheet ». Mais ce résultat n’est pas retrouvé dans le Tien-Shan où un tel effet 
serait attendu, alors qu’il l’est dans la région du rift Baïkal où la topographie moyenne est bien inférieure. Cette 
approche dynamique ne valide donc qu’imparfaitement le modèle TVSM, peut-être en raison des hypothèses très 
simplificatrices faites par ces auteurs ou que comporte le TVSM (pas de variations de rhéologie et de structures 
thermiques, compensation isostatique d’Airy, cisaillement à la base de la lithosphère négligé, etc...).  
 
Il reste qu’à l’échelle de l’Asie, le modèle de England et Molnar (1997a) aboutit à un schéma cinématique 
assez proche de celui de Peltzer et Saucier (1996), puisque les taux de vitesse et de raccourcissement prédits sont 
compatibles dans les marges d’erreur données, tout comme les composantes d’extrusion estimées (15% contre 27%). 
On peut donc considérer que la déformation en surface (discontinue) est dans une certaine mesure conciliable avec 
une distribution continue de la déformation en profondeur (en ce qui concerne la déformation récente au moins), en 
dépit de zones d’apparents désaccords comme l’Altyn Tagh, le Karakorum et l’Indochine (Wittlinger et al., 1998, et 
synthèse dans Replumaz, 1999). Concernant le Baïkal, le champ de vitesse prédit suivant différentes hypothèses (Fig. 
II-14) ne permet pas de mettre en valeur des vitesses significatives, contrairement au modèle de Kong et Bird  (1996). 
Les prédictions sont inférieures en tout cas aux vitesses sur failles supposées par England et Molnar (qui vont de 
2±1 mm/an au nord du rift à 3±1.5 mm/an au sud), ce qui confirme que ce modèle ‘lisse’ trop la déformation pour des 
structures de la taille du Baïkal. 
 
 
5. Les modèles simulant un champ de déplacement fini depuis 50 Ma 
 
Les modèles numériques qui ont tenté de reconstituer l’histoire ‘finie’ du rapprochement Inde-Asie 
privilégient tous la déformation continue : en effet, rendre compte de l’évolution des déplacements variables sur 
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failles pour des échelles de temps longues est beaucoup plus accessible à partir des modélisations expérimentales 
analogiques (voir §3). Depuis les années 80, les modèles numériques ‘continus’ ont cependant été très nombreux car 
ils sont très facilement reproductibles et autorisent de nombreux tests de paramètres. Seul un modèle de 
reconstruction cinématique de type ‘localisant’ a été récemment proposé sur toute l’histoire de la collision 
(Replumaz, 1999) : nous le présentons en fin de ce paragraphe. 
 
a. Les modèles numériques de déformation continue 
Cette école de pensée développe l’idée que la déformation continentale, se répartissant sur des surfaces 
considérables, ne peut être décrite correctement par des rotations de blocs rigides, mais le serait plus exactement par 
un modèle de déformation continue, bien qu’hétérogène (England et Molnar, 1997a,b). Cette approche présente au 
moins 2 avantages : (1) permettre une analyse de la déformation en terme de processus dynamique, puisque 
l’influence de l’énergie potentielle de gravité, ‘stockée’ dans les reliefs, est prise en compte dans le champ de 
déformation progressif modélisé ; (2) prendre en compte la déformation qui se produit nécessairement entre les failles 
majeures. 
 Pour valider cette approche, la difficulté est de disposer d’une description des champs de déformation et de 
contraintes assez précis dans toute la masse continentale considérée : on pourrait alors réellement quantifier la part 
de la déformation hors séismes ou failles actives et clarifier le débat entre déformation localisante et distribuée. On 
réalise là toute l’importance de la validation des mesures de la déformation faites sur le terrain, depuis les décalages 
tectoniques sur failles (très étudiés depuis une dizaine d’années) jusqu’aux campagnes de mesures géodésiques par 
GPS (en plein essor) sur toute l’Asie (Larson et al., 1999). 
La conviction qui anime les tenants de la déformation « distribuée » repose sur l’idée que la déformation 
localisée à la surface, parfaitement évidente en Asie par exemple, est en fait le reflet d’une déformation continue, 
éventuellement hétérogène, dans les parties inférieures, ductiles, de la lithosphère (Davy et Cobbold, 1991 ; Bourne 
et al., 1998). Elle s’expliquerait par l’état de « faiblesse » mécanique relative reconnue pour les continents et sur le 
découplage plus ou moins important entre les parties cassantes et ductiles de la lithosphère (voir 1ère partie). En 
conséquence, l’approche « continue » révèle sa faiblesse intrinsèque majeure : elle ne peut pas décrire les variations 
des champs de vitesse ou de déformation à l’échelle de quelques dizaines de kilomètres, mais seulement à partir 
d’échelle de l’ordre de 300 km ou plus (England et Molnar, 1997a). Son but n’est pas non plus de prédire une 
distribution de failles, contrairement aux modèles expérimentaux analogiques. 
Sans décrire en détail les nombreuses expériences de modélisations de la convergence Inde-Asie entreprises 
depuis le début des années 80, je résumerai ici leurs principaux apports et limites relativement au problème qui nous 
préoccupe : l’origine possible du rift Baïkal. Deux catégories de modèles existent :  
 
1. les modèles en déformation plane horizontale, qui sont les plus nombreux (England et McKenzie, 1982, 
1983 ; England et Houseman, 1986 ; Houseman et England, 1986, 1993, 1996 ; Vilotte et al., 1982, 1986 ; Cohen et 
Morgan, 1986 ; England et Molnar, 1997a,b) : tous ces modèles font les hypothèses suivantes : (1) une géométrie 
plane (ce qui est une première approximation) ; (2) une absence de variations de résistance et de déformation verticale 
du modèle : c’est l’approximation « 2D » ; (3) un ‘bord libre’ (lithostatique) latéral (à l’est) du modèle, tout comme 
dans les modèles expérimentaux analogiques ; 
2. les modèles en déformation plane verticale, plus rares, qui tentent de rendre compte de façon plus précise 
de l’évolution de la topographie, de l’interaction des lithosphères en convergence, et de la distribution rhéologique 
en profondeur. Ils ont été comparés aux grands plateaux élevés ou aux orogènes liés aux subductions (Chéry et al., 
1991 ; Willett et al., 1993 ; Willett et Beaumont, 1994 ; Wdowinski et Bock , 1994a,b).  
 
· Vilotte et al. (1982) ont considéré deux modèles extrêmes de flux de matière en 2D d’un matériel rigide non 
linéaire visco-plastique sous l’action d’un poinçon rigide (par éléments finis) :  
(1) la solution en déformation plane, simulant une lithosphère épaisse, se rapproche de la « théorie de la 
plasticité » (Tapponnier et Molnar, 1976) et fournit dans le cas « non confiné » un flux latéral dominant de la matière, 
proche de la description de Tapponnier et Molnar (1977, 1979) ; mais elle est peu réaliste compte tenu de l’absence 
d’épaississement ; 
(2) au contraire, la solution ‘à contraintes planes’ autorise une déformation verticale équivalente à une plaque 
mince et modélise plutôt la déformation de surface: dans le cas non confiné, les zones de compression, décrochement 
et extension, sont très grossièrement reproduites, sauf pour le Baïkal qui n’apparaît pas.   
 
· Houseman et England (1986, 1993, 1996) se basent sur une série d’expériences numériques utilisant un 
modèle continu rhéologiquement simple de plaque mince, le « Thin Viscous Sheet Model » (TVSM). Il répond à des 
limitations des modèles antérieurs, notamment par la prise en compte : (a) des changements de gravité lié aux 
changements d’épaisseur de croûte (négligés dans Vilotte et al., 1982) ; (b) d’un bord mobile, ‘lithostatique’ (négligé 
dans England et McKenzie, 1982, 1983). Par contre, les effets des hétérogénéités de la lithosphère, de l’érosion et des 
failles ne sont pas considérés  : la lithosphère est verticalement homogénéisée suivant un modèle de fluide « non-
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newtonien ». Pour un choix de paramètres rhéologiques, mécaniques et dynamiques qui semblent compatibles avec 
les expériences en laboratoire, le TVSM prédit des épaississements crustaux, des directions de contraintes 
principales, et des taux de déformation qui paraissent grosso modo comparables à ceux observés actuellement. Les 
auteurs concluent à la prédominance du phénomène d’épaississement sur le déplacement latéral, en dépit de 
variations (par rapport à des modélisations antérieures) liées aux choix des rhéologies (Davy et Cobbold, 1988, 1991), 
des conditions aux limites au nord et à l’est de l’Asie (Vilotte et al., 1982, 1986), et des surfaces avant collision (Le 
Pichon et al., 1992). Des taux d’extrusion supérieurs à 25% du taux d’indentation ne sont obtenus par Houseman et 
England (1993) que si des contraintes extensives sont appliquées sur la bordure est du modèle.  
 
· Wdowinski et Bock  (1994a,b) utilisent un modèle de fluage visco-plastique dépendant de la température 
pour décrire l’évolution en coupe de la topographie et de la déformation des hauts plateaux. Cette approche de la 
déformation à grande échelle des continents a été auparavant largement utilis ée en contexte extensif (voir Bassi, 
1991), mais n’a été employée en compression que par Chéry et al. (1991). La rhéologie choisie permet de localiser la 
déformation dans les zones faibles de la lithosphère, à condition d’introduire une perturbation de résistance dans le 
modèle. Par ailleurs, un plateau ne peut être modélisé que si la lithosphère est thermiquement affaiblie : c’est ce qui 
est observé sous le Tibet, où l’épaisseur du manteau lithosphérique est de l’ordre de 90 km (Owens et Zandt, 1997). 
ceci peut représenter un amincissement convectif sous le Tibet (Molnar et al., 1993 ; Houseman et Molnar, 1997) ou 
une délamination du manteau lithosphérique (Harrison et al., 1992 ; Willett et Beaumont, 1994 ; Lenardic et Kaula, 
1995 ; Schott et Schmeling, 1998 ; Ruppel et McNamara, 1999), aspects négligés dans le modèle de Houseman et 
England (1986). La solution trouvée par Wdowinski et Bock  (1994a) souffre de limites liées aux hypothèses faites 
(conservation de croûte ; conditions aux limites de vitesses, et non pas de contraintes, constantes  ; pas de variations 
longitudinales de topographie et de déformation, simplification des processus thermiques, etc...). Mais elle permet 
cependant de reproduire beaucoup mieux que les TVSM la topographie plate du Tibet par exemple, et son évolution 
temporelle. Ce modèle montre à l’évidence, au moins qualitativement, la nécessité de prendre en compte les variations 
verticales de rhéologie et de rigidité (liée à la température) : en particulier, la croûte se déforme différemment du 
manteau supérieur à la fin de l’expérience, induisant une zone de cisaillement dans la croûte inférieure ‘faible’, 
phénomène qui peut être rapproché de l’hypothèse d’une ‘subduction’ continentale vers le sud proposée par Matte 
et al. (1997) au nord du Tibet. Du même coup, cette modélisation met en évidence les limites des études supposant 
une déformation indépendante de la profondeur, en contraintes planes (Vilotte et al., 1982) ou en plaque mince 
(Houseman et England, 1986). 
 
· Plusieurs implications de ces modèles ‘fluides’ doivent être soulignées ici :  
(1) pour toutes les approches, l’épaississement crustal sous le Tibet et le raccourcissement près de l’indenteur 
absorbent une grande partie de la convergence : Houseman et England (1993, 1996) prédisent environ 1700-2100 km 
de convergence stockée dans la topographie, ce qui est proche de l’estimation de Burg  et al. (1994) ou de Le Pichon 
et al. (1992) (voir A.2.) ;  
(2) l’effet du bord libre oriental est de réduire les taux de déformation de 10 à 25%, conduisant à une extrusion 
qui représente de 25% à 33% de la convergence N-S totale, ce qui est légèrement inférieur aux estimations de 
Cobbold et Davy (1988) ou Matte et al. (1997), mais nettement moins que Peltzer et Tapponnier (1988) ; 
(3) la résolution des TVSM (~300 km), par le choix de la déformation continue, ne permet pas de reproduire des 
déformations de plus courte longueur d’onde, comme autour du rift Baïkal ;  
(4) la déformation évoluerait en deux phases selon la plupart de ces modèles : a) l’épaississement dominant ; 
b) une période tardive de décrochement dominant, en raison de l’augmentation des forces de volume au cours du 
temps. Ce scénario ne semble refléter ni la réalité de l’évolution géologique (e.g., Peltzer et Tapponnier, 1988 ; 
Lacassin et al., 1997) ni l’évolution quaternaire et actuelle (§6). 
 
 
b. Modèle cinématique par reconstruction  
 
Cette reconstruction progressive (Replumaz, 1999) par rétro-déplacements de nombreux blocs (22 au départ) 
considérés comme rigides sur la sphère part du principe opposé aux modèles ‘fluides’ et recherche une cohérence à 
l’échelle de l’Asie centrale (Fig. II-15), mais la déformation n’est pas prise en compte au-delà du Tien Shan. Le 
principe de cette analyse implique en fait une déformation ‘interne’ aux blocs choisis qui est limitée uniquement à 
leurs bordures : leur surface croît ou décroît au cours des rétro-déplacements, ce qui correspond à des 
raccourcissements ou de l’extension. Les données géologiques et géophysiques contraignant les mouvements entre 
blocs sont bien sûr capitales pour choisir les meilleurs pôles de rotation à chaque étape. Il résulte de cette approche 
que : (1) c’est pour le court terme (0-5 Ma), le mieux connu, que les résultats sont les plus précis  ; (2) les 
incompatibilités entre blocs minimisent probablement la déformation interne réelle car tout changement de surface est 
ramené aux bords des blocs sans être précisément comparé aux croissances des reliefs en volume (raccourcissement) 
ou aux bassins tectoniques (extension). Par ailleurs, l’unicité des solutions de rotations proposées (notamment avant 
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15 Ma) n’est pas évidente. En dépit de ces limitations, il reste que cette tentative de reconstruction au premier ordre 
de blocs ‘semi-rigides’ (en fait rigides seulement dans leur partie résiduelle actuelle !) est une approche de 
déformation quantitative de surface qui permet d’accéder à des bilans intéressants en intégrant d’assez près la réalité 
géologique sur toute l’histoire de la chaîne, qui prolonge utilement dans le passé les approches de Avouac et 
Tapponnier (1993) et Peltzer et Saucier (1996). Ces bilans par étapes (Fig. II-15) permettent de suivre l'évolution de la 
déformation et de faire des bilans sur la déformation totale (notamment d’estimer l'extrusion de façon homogène à 
chaque stade de la reconstruction). 
La première étape (0-5 Ma) fournit des résultats très proches de ceux de Peltzer et Saucier (1996) dans le mode 
d’absorption de la convergence (78% en épaississement, 22% en extrusion, contre 73% et 27%) et l’estimation 
minimum de la déformation interne des blocs (supérieur à 80% et 90%, respectivement). Le bilan par étapes de 
l’absorption de la convergence depuis 40 Ma révèle de très fortes variations de l’extrusion : faible entre 15 et 5 Ma 
(de 3% à 9%), elle est maximale (62%) lors de la phase d’extrusion de l’Indochine entre 30 et 15 Ma et est intermédiaire 
(22%) entre 30 et 40 Ma, avant l’extrusion majeure de l’Indochine, et depuis 5 Ma, marquant l’extrusion (initiale ?) du 
Tibet. L’extrusion cumulée est égale à 30% de la convergence, en accord avec les estimations de Davy et Cobbold 
(1988), Le Pichon et al. (1992) et Houseman et England (1993) : l’épaississement apparaît donc bien comme le 
mécanisme de déformation dominant, absorbant 70% de la convergence en moyenne, mais se manifeste de manière 
cyclique, relayé par l’extrusion. 
Les questions majeures qu’à mon sens pose ce modèle comparé aux précédents sont de trois ordres :  
(1) Comment expliquer en terme géodynamique les fortes variations temporelles de l’extrusion ?  
(2) Comment déterminer maintenant l’enracinement lithosphérique des failles limitant les blocs utilisés ici, si 
on admet leur validité au premier ordre : sont-elles dans certains cas liées à un écoulement ductile en 
profondeur, qui peut être compatible avec une déformation hétérogène (Bourne et al., 1998) ? 
Lesquelles le sont réellement ? A quelle profondeur ?  
(3) Le fait de négliger la déformation au-delà du Tien Shan dans la plupart des modèles ne conduit-il pas à 
surestimer les déplacements récents sur certaines failles de l’Asie centrale ? Voici une des utilités des 
mesures de déformation instantanées présentées maintenant. 






Fig. II-15 : Evolution du champ de vitesse entre le début de la collision et l’époque actuelle, d’après la reconstruction part étapes 
de Replumaz (1999). Les valeurs d’extrusion (% de la convergence) calculées à chaque étape sont indiquées. 
 




6. Les modèles utilisant des mesures de déformation instantanée 
 
 
Je termine cette revue par les modèles qui intègrent les plus courtes échelles de temps examinées (de quelques 
années au siècle): ils doivent donc être examinés avec la plus grande prudence, et toujours en considérant l’échelle 
des cycles sismiques, qui recouvrent en Asie des périodes de temps beaucoup plus longues (de 500 à 2000 ans au 
moins, voir par exemple Peltzer et al., 1988 ; Ritz et al., 1995 ; Van der Woerde et al., 1998). 
 
1. Les modèles basés sur la sismicité du siècle (Molnar et Deng, 1984 ; Holt et Haines, 1993 ; Holt et al., 1995)  
 
· Molnar et Deng (1984) ont regroupé les informations de dimensions de faille et de quantités de glissement 
des grands séismes en Asie depuis 1900 pour en déduire la somme des moments sismiques et des taux de 
déformation (avec des erreurs d’un facteur 2) dans des zones de grande taille (au moins 1000 km). Ces taux sont de 
l’ordre de quelques pour cents ou dixièmes de pour cents par millions d’années, et font apparaître :  
(1) un ordre de grandeur qui peut être comparé au taux de la déformation cumulée depuis le début de la 
collision Inde-Asie, mais qui semble inférieur au taux de convergence total, sans qu’il soit possible d’avancer quelle 
part la déformation asismique prendrait, en raison des marges d’erreur ;  
(2) une composante d’extension E-O ou ESE-ONO s’exprimant clairement sur le pourtour est du continent et 
au Tibet, amenant à considérer une vitesse de 21±10 mm/an  du bloc de Chine du Sud vers 104°E : ce résultat amène 
les auteurs à proposer un rôle majeur de l’extrusion, aujourd’hui et probablement à la fin du Cénozoïque. 
 
Dans la région Baïkal-Mongolie, le taux sismique est déterminé par 6 séismes, dont un seul pour le Baïkal. Il est 
donc difficile d’extrapoler les valeurs moyennes de cisaillement sénestre E-O de 16 mm/an et de cisaillement dextre N-
S de 12 mm/an au rift Baïkal, d’autant plus que la déformation sismique depuis un siècle en Mongolie, exprimée 
notamment par le séisme de Bolnaï (M=8.7, Baljinnyam et al., 1993 ; Schlupp, 1996) semble largement excéder la 
déformation à long terme dans cette région (Ritz et al., 1995 ; Holt et al., 1995).  Une telle ‘anomalie’ temporelle est 
aussi suspectée à l’échelle de l’Asie (Triep et Sykes, 1997).  
 
· Holt et Haines (1993) et Holt et al. (1995) ont complété cette analyse en construisant plusieurs champs de 
vitesse. Le premier est déduit des tenseurs de moment sismique du siècle (Fig. II-16A). Les taux de déformation 
prédits par inversion des données sismologiques ‘lissées’ montrent des zones de mauvais accord avec les valeurs 
observées (moyennées sur des boîtes de 4°x4°), notamment en Mongolie, qui a un taux de déformation sismique du 
siècle 4 fois supérieur au taux ‘lissé’ ou à celui prédit par les contraintes de plaques. Le taux sismique total converti 
en déplacement amène à absorber environ 50% de la convergence Inde-Asie : il manquerait environ 20 mm/an de 
raccourcissement N-S. Cependant, si on utilise 10 km d’épaisseur sismogène au lieu de 15 km pour convertir les 
moments sismiques en déformation, on peut expliquer jusqu'à 90% de la convergence à long terme. Ceci montre la 
portée limitée de la solution trouvée. Pour comparaison, les auteurs proposent un modèle plus global de déformation 
qui est contraint par le pôle d’Euler NUVEL-1A (De Mets et al., 1990, 1994), et qui s’accorde aussi avec la mesure 
VLBI de Shangaï (Heki et al., 1995) et les informations de directions et styles de déformation des mécanismes au foyer 
(Fig. II-16B,C). Le mode de calcul consiste à minimiser les taux de déformation théoriques dans une plaque mince 
visqueuse au comportement de fluide newtonien. La solution implique une rotation anti-horaire de la Chine du Sud 
par rapport à la Sibérie et un rôle dominant des failles décrochantes dans la déformation. En effet, la vitesse de 
migration vers l’est de la Chine du Sud est là encore prédite à 10-15 mm/an, résultat que les auteurs n’expliquent 
qu’avec embarras : ils ne tranchent pas entre l’extrusion et l’action de la subduction le long des marges actives du 
Pacifique. En ce qui concerne le rift Baïkal, on peut remarquer que le modèle préféré par Holt et al. (1995) ne peut que 
minimiser sa déformation réelle, compte tenu du catalogue utilisé et de l’ajustement médiocre de la solution régionale 
aux données. Au sud du Baïkal, les axes de déformation principale, quoique très courts comparés à ceux du sud de 
l’Asie, montrent cependant une rotation progressive d’ouest en est. 
 
Chapitre II : Le rift Baïkal dans la collision Inde-Asie 
 45
  A  B  
                       
         
                      C     
 
Fig. II-16. Modèles déduits de l’énergie libérée par les séismes depuis le début du siècle en Asie (Holt et al., 1995). A : Champ de 
vitesse relativement à la Sibérie obtenu par ajustement des taux de déformation sismique ; B. Champ de vitesse associé au champ 
de déformation calculé en prenant en compte le mouvement Inde-Asie de NUVEL1-A (De Mets et al., 1994), l’observation VLBI à 
Shangaï (Heki et al., 1995), et une rotation horaire du bloc de Chine du Sud (champ représenté en C). La comparaison des cartes A 
et B montre qu’il manque environ 20 mm/an de raccourcissement N-S le long du front Himalayen dans la sismicité du siècle pour 
retrouver la vitesse de convergence moyenne sur 2 Ma.  
 
 
2. Les modèles basés sur les mesures VLBI et GPS (Heki et al., 1995 ; Heki, 1996 ; Molnar et Gipson, 1996 ; 
Kato et al., 1998 ; Larson et al., 1999) 
Les mesures directes sur grandes distances de la déformation en Asie prennent une importance croissante 
(voir synthèse dans Larson et al., 1999). Nous avons évoqué leur apport potentiel crucial dans le débat sur la 
géodynamique de l’Asie. Elles peuvent certainement contribuer à combler les déficiences intrinsèques aux mesures 
cumulées sur failles actives ou aux déformations sismiques, notamment par leur densité et leur précision (après 
quelques années), et par l’intégration de la déformation totale (continue et discontinue) qu’elles permettent. 
Néanmoins, rappelons quelques limites importantes qui rendent problématique leur interprétation géodynamique: (1) 
elles ne représentent qu’une déformation de surface ponctuelle ; (2) elles sont instantanées ; (3) elles représentent un 
état de déformation intersismique à l’intérieur du cycle sismique près des grandes failles, et plutôt une déformation à 
long terme loin de celles-ci : toute interprétation doit donc tenir compte de l’action des failles, qui sont encore mal 
identifiées dans de nombreux cas ; (4) la qualité des vitesses trouvées dépendent beaucoup de l’évolution des 
constellations GPS et de la durée des mesures ; (5) la comparaison des champs de vitesses trouvés par les différents 
auteurs est limitée par le mode de rattachement aux stations GPS permanentes du globe qui détermine le choix du 
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‘cadre fixe’, en l’occurrence l’Eurasie ‘stable’, rattachement encore imprécis  : il n’est pas exactement le même d’un 
auteur à l’autre, ce qui induit des différences en direction et module des vecteurs de vitesse (jusqu'à 5 mm/an, E. 
Calais, comm. pers.). 
 
· Molnar et Gipson (1996), à la suite de Heki et al. (1995) et Heki (1996), s’appuient sur l’analyse du site de 
Shangaï par mesure VLBI (vitesse par rapport à l’Europe de 8 mm/an vers 116°E, soit 2 à 3 mm/an de moins que les 
auteurs précédents) pour affirmer que le bloc de Chine du Sud se déplace vers l’est à une vitesse inférieure à 20% du 
taux de convergence Inde-Asie : ils en déduisent que la pénétration de l’Inde dans l’Asie se fait essentiellement par 
épaississement crustal et que le modèle TVSM est adéquat pour décrire la déformation à grande échelle de l’Asie. 
Selon eux, le « creep » en loi de puissance du manteau, et non la friction dans la croûte, déterminerait la résistance et 
donc le comportement mécanique de la lithosphère asiatique. Dans un système cassant/ductile expérimental, la 
transition entre déformation discontinue et continue semble se produire pour une résistance de friction cassante 
moins de 5 fois supérieure à la résistance de la partie ductile (Davy et al., 1995) : selon ces auteurs, ce rapport de 
résistance faible est compatible avec les conditions lithosphériques, ce qui peut effectivement valider l’approche de 
déformation continue. Cependant, Davy et al. (1995) rappellent les larges incertitudes existant sur les conditions de 
cette transition, liées aux températures supposées, aux taux de déformation, aux lithologies, et aux contraintes 
déviatoriques : ces dernières sont par exemple connues à un ordre de grandeur près, et seraient plus faibles sur les 
failles ‘réelles’ que dans les modèles (Zoback , 1991). Cette seule mesure de Shangaï ne me paraît pas suffisante pour 
valider le modèle TVSM et résumer l’histoire de la convergence à un épaississement dominant, pour au moins 3 
raisons :  
(1) elle est située à l’extrémité nord du bloc de Chine du Sud, à l’est de la faille N-S dextre de Tanlu, et dans le 
prolongement des grandes failles sénestres de Qinling et de Dabie Shan (Zhang et al., 1998 ; Meyer et al., 1998) : des 
distributions de mouvements entre micro-blocs sont probables et peuvent donc amortir le mouvement vers l’est par 
rapport au bloc central de Chine du Sud;  
(2) la vitesse trouvée reste compatible avec les prédictions de Cobbold et Davy (1988), Avouac et Tapponnier 
(1993), ou Peltzer et Saucier (1996), qui proposent pourtant des modèles de déformation (finie, ou sur le Quaternaire) 
bien différents (voir §5) ;  
(3) par rapport à la sismicité du siècle (voir §6a), cette vitesse est bien inférieure à celle proposée par Deng et 
Molnar (1984), affectée il est vrai d’une barre d’erreur d’un facteur 2, mais bien sûr compatible avec le modèle de Holt 
et al. (1995) de champ total basé sur les mécanismes aux foyer, NUVEL1-A, et la mesure VLBI au même site de Heki et 
al. (1995) : or ce modèle (Fig. II-16B) fait jouer un rôle important aux failles décrochantes près du Pacifique et reste 
compatible avec une extrusion non négligeable, même si ces auteurs la considère comme mineure.  
 
· Larson et al. (1999) ont regroupé un grand nombre de mesures géodésiques par GPS sur toute l’Asie, et leurs 
propres mesures par campagnes GPS sur 3 à 6 ans, essentiellement au Népal et sud-Tibet. Leur synthèse de vitesses 
relatives à l’Eurasie stable (Fig. II-17) confirme le schéma général de la distribution de vitesses déduites des 
déformations actives ou quaternaires en Asie, tel que décrit par Peltzer et Saucier (1996), Holt et al. (1995), ou 
England et Molnar (1997a). On remarque notamment la prise en compte pour 1/3 environ de la convergence sur le 
front Himalayen, et des vitesses horizontales de raccourcissement encore importantes au nord du système (Pamir, 
15±5 mm/an, et Tien Shan, 20±6 mm/an). Un transect N-S à l’ouest fournit une vitesse totale de convergence de 50±6 
mm/an, contre environ 44 dans la prédiction des modèles cinématiques (De Mets et al., 1994) : la concordance en 
direction et module est excellente, ce qui démontre une fois encore l’intérêt des mesures GPS loin des grandes failles 
pour estimer les vitesses à long terme. Cependant, la densité des points et les incertitudes sur les vitesses GPS ne 
permettent pas de discuter les modèles de déformation continue ou discontinue, puisque ces derniers prédisent des 
champs de vitesse finalement assez proches pour la période récente (comparer Fig. II-13, 14, 16). Signalons également 
que la vitesse GPS obtenue au site de Shangaï (9.7 mm/an vers 100°E) est tout à fait compatible aux erreurs près avec 





















Fig. II-17 : Synthèse des vitesses GPS obtenues en Asie relativement à l’Eurasie, d’après  Larson et al. (1999), complétée par une 
mesure (flèche noire, k) de Kato et al. (1998). Les flèches petites ou entourées d’un tireté sont issues d’autres études. Les flèches 
entourées d’un cercle désignent des sites qui ne se déplacent pas significativement par rapport à l’Eurasie stable, dans la limite de 




 Enfin, en dehors du problème de la distribution et du style de la déformation en Himalaya, en Indochine et au 
Tibet, que nous avons évoqué précédemment et qui nous intéresse moins directement, deux résultats régionaux 
méritent l’attention. D’abord, trois mesures GPS de Kato et al. (1998) sur la façade est de l’Asie montrent un 
accroissement des vitesses horizontales mesurées en allant du nord au sud (Fig. II-17) par rapport à l’Eurasie stable 
(en mm/an, 6.8 à Taejeon, Corée, 11.1 à Shangaï, et 17.9 à Taipei, Taïwan, avec des erreurs standard inférieures à 1.7 
mm/an). Bien que la vitesse trouvée par Larson et al. (1999) au site de Taipei soit très inférieure (11.4±1.4 mm/an), ce 
qui peut s’expliquer par une durée d’acquisition GPS et un ‘rattachement’ à l’Eurasie stable différents, ces mesures 
me semblent clairement infirmer les affirmations de Molnar et Gipson (1996) basées sur le seul résultat à Shangaï : la 
vitesse à la station de Taipei (Taïwan) peut être expliquée par une extrusion non négligeable du bloc de Chine du Sud, 
compatible avec les prédictions des modèles de Avouac et Tapponnier (1993) et Peltzer et Saucier (1996), même s’il 
est impossible de distinguer les influences respectives de l’extrusion et de la subduction (e.g., Whittaker et al., 1992 ; 
Waschbusch et Beaumont, 1996 ; Holt et al., 1995). Enfin, signalons le seul résultat GPS dans la région du Baïkal sur 
Irkoutsk, qui fournit une vitesse très faible rapportée aux erreurs (Fig. II-17), ce qui traduit l’absence de déplacement 
significatif de ce site par rapport à l’Eurasie : ce résultat semble logique puisqu’il est du côté de la plateforme ‘stable’, 
à l’ouest du rift. Là encore, le nombre très restreint de sites au nord de l’Asie, le problème du rattachement précis à un 
référentiel fixe homogène, et les vitesses probables, plus réduites qu’au sud du continent, interdisent une discussion 
détaillée sur ces seuls résultats. Nous poursuivrons cette analyse dans le chapitre III à l’aide de nos résultats GPS sur 
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7. Conclusions : distribution et évolution de la déformation en Asie 
 
L’examen critique de la déformation de l’Asie au Cénozoïque telle qu’approchée depuis une vingtaine 
d’années dans d’abondantes publications conduit finalement à quelques certitudes raisonnables et interrogations 
persistantes. 
 
1. Les points d’accord  entre les différentes approches concernent d’abord la déformation récente et 
actuelle (0-5 Ma) :  
- Environ 25% de la convergence Inde-Asie se fait par extrusion vers l’E-SE du Tibet depuis environ 5 Ma. 
L’épaississement crustal est donc dominant, sans que l’extrusion soit négligeable.  
- Le raccourcissement actuel s’effectue surtout sur le front Himalayen, au Pamir et au Tien Shan, révélant un 
mode essentiellement ‘localisé’ (ou ‘semi-distribué’ à mon sens) de la déformation à grande échelle et une périodicité 
parfois ‘bi-harmonique’ de la topographie (longueurs d’ondes de ~50 km et ~350 km) qui sont plus proches d’un 
processus de flambage de la croûte supérieure et du manteau supérieur que d’une déformation strictement continue. 
La rhéologie verticale de la lithosphère semble donc avoir une importance dans la mécanique de la déformation, 
comme probablement tout au long de l’his toire de la collision. 
- L’extrusion actuelle concerne d’abord la partie est du Tibet et le bloc de Chine du sud, mais aussi la plaque 
Amour (du Baïkal aux bassins de Chine du nord). La vitesse relative entre ces deux parties semble faible, la première 
se déplaçant apparemment à ~10-12 mm/an et la deuxième à 5-8 mm/an, ce qui n’impose pas un déplacement relatif  
très fort de la faille de l’Altyn Tagh et ses prolongements vers l’est ou le sud (failles de Haiyuan et Kunlun) pour 
l’actuel : il est probable en tout cas qu’une part significative de la déformation est transférée plus au nord depuis au 
moins 5 Ma, ce que négligent la plupart des modèles.  
 
 
2. Les points de désaccord  restent importants et portent à la fois sur, le rôle de la fabrique, la géométrie initiale, 
et l’évolution de la déformation dans le temps et l’espace. L’existence du bord libre à l’est (qui détermine le degré de 
confinement latéral) joue à l’évidence un rôle prépondérant dans toutes les approches. Le bilan quantitatif en terme 
de surfaces déplacées vers l’est révèle une extrusion moyenne représentant 30% de la convergence Inde-Asie, mais 
est très variable dans le temps. La déformation au nord du système (Altaï-Mongolie-Baïkal-Amour-Stanovoy), plus 
jeune, moins évoluée qu’au sud, dépend clairement de l’interaction entre la collision au sud et le degré de 
confinement (variations des forces de traction des subductions) à l’est. Cette déformation septentrionale est la plus 
mal connue sur le terrain et dans les modèles. Les problèmes majeurs suivants sont à rappeler et restent à résoudre 
dans le futur : 
 
A. Le rôle de la fabrique initiale :  
De nombreux modèles simplifient à outrance la rhéologie lithosphérique, alors que l’histoire tectonique de 
l’Asie révèle un milieu rhéologiquement complexe (voir par exemple Sengör et al., 1993 ; Wang et Mo, 1995). 
Paradoxalement, ces approximations semblent parfois avoir peu de conséquences sur les résultats obtenus: tout 
particulièrement, dans le cas des modélisations analogiques avec plasticine, on peut s’étonner de la (relativement) 
bonne similitude entre le modèle et le terrain dans la position et la taille d’une grande faille décrochante comme celle 
de la Rivière Rouge. Ceci impliquerait un rôle mineur de la fabrique de la lithosphère dans la localisation de la 
déformation et traduirait la prédominance de l’effet de la concentration des contraintes imposées par les conditions 
aux limites sur le rôle des « défauts » ou hétérogénéités de la lithosphère dans la nucléation des failles (Peltzer et 
Tapponnier, 1988). Cependant, la structure interne de la lithosphère joue un rôle évident dans la localisation de la 
déformation (Tommasi et al., 1995; Vauchez et al., 1998) : c’est le cas en Asie pour les limites des ‘inclusions’ rigides 
(bouclier ‘piégé’ du Tarim, boucliers ‘mobiles’ de l’Indochine, de Chine du sud et du nord, Fig. II-3) qui 
correspondent à des ceintures de déformation plus jeunes, comme remarqué par Molnar et Tapponnier (1981) et 
rappelé par Vauchez et al. (1998). La faille de la Rivière Rouge, comme l’Altyn Tagh plus récemment, correspondrait 
simplement à une hétérogénéité rhéologique bien orientée dans le système en déformation à un moment donné. Il 
reste que le lien précis entre mode de déformation et histoires géologique et ‘rhéologique’ n’est généralement pas 
examiné. 
 
B. La géométrie initiale et le mode d’épaississement  :  
Presque tous les modèles expérimentaux et numériques choisissent l’option de la « petite Inde » au détriment 
de la « grande Inde » défendue par Argand (1924), Klootwijk et al. (1985), Matte et al. (1997), ou Mattauer et al. 
(1999) : ceci revient à expliquer l’épaississement sous le Tibet non pas par une ‘subduction continentale’ mais par un 
raccourcissement horizontal du Tibet (e.g., l’option de Houseman et England, 1986, 1993, 1996, ou de Burg  et al., 
1994). Dans cette option, l’apport « exogène » de matière est négligé (tout comme d’ailleurs les pertes par 
éclogitisation). Si cet a priori est faux, alors la démarche de modélisation à volume constant est à revoir en terme de 
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bilan de masse. Or les modèles tomographiques récents (Grand et al., 1997 ; Van der Hilst et al., 1997 ; Zhou et al., 
1998) sont en faveur d’une subduction continentale profonde (1000 km) d’une Grande Inde. Cependant, le plus 
important dans le bilan repose sur la quantité de croûte injectée sous le Tibet et le mode de déformation interne en 
Asie (et notamment l’importance des « néo-subductions » au nord du Tibet de Mattauer et al., 1999). Un sous-
charriage du Tarim est à mon sens compatible avec un flambage ‘bi-harmonique’ de la lithosphère à l’échelle de 
l’Asie : ce mode de déformation est susceptible de rendre compte des ondulations topographiques mentionnées et 
expliquerait bien la tendance à localiser la déformation sur grandes failles. On peut imaginer être dans un stade final 
exacerbé de l’amplification près de la zone de collision (Burg et al., 1997), dans un stade intermédiaire au Tien Shan-
Tarim-Dzungarie (Burov et al., 1993 ; Gerbault et al., 1999), et dans un stade précoce plus au Nord encore (Altaï-
Mongolie). La localisation de la déformation serait donc en partie le résultat du flambage modifié par la distribution 
des ‘inclusions’ rigides, et pourrait évoluer au Tibet en subductions continentales diachrones (Fig. II-5d) plutôt 
qu’en flambage pur (Fig. II-6). 
 
C. L’évolution spatiale de la déformation :  
Tous les modèles montrent une décroissance linéaire du taux de déplacement avec la distance au front de 
collision, conformément à ce que prédit le modèle global de déformation intraplaque de Wdowinski (1998). Le 
problème est la façon de distribuer cette déformation, et donc le degré de discontinuité de celle-ci depuis la 
surface vers la profondeur. Un flambage progressant vers le nord d’une lithosphère visco-élastique, suivi de ‘sous-
charriages’ continentaux dans les phases d’amplification (bordures du Tibet, où la déformation est évidemment plus 
avancée, et du Tien Shan) me paraît être compatible avec l’histoire géologique, la complexité de la rhéologie 
continentale, et les observations actuelles, notamment les résultats indépendants de Jin et al. (1996) en modélisation 
gravimétrique et Griot et al. (1998) en vitesses de phases d’ondes de surface. Ceci n’exclut pas un rôle particulier de 
la subduction continentale de l’Inde (Mattauer et al., 1999) et une ‘injection’ éventuelle de croûte inférieure indienne 
sous le Tibet entre ~17 Ma et ~11 Ma (Zhao et Morgan, 1987 ; Westaway, 1995). La modélisation strictement continue 
du TVSM me paraît plus théorique et ne satisfait la vision géométrique de la collision qu’aux très grandes longueurs 
d’onde, ce qui peut correspondre à la déformation visqueuse attendue dans le manteau lithosphérique. Il reste que 
les modèles récents de déformation cumulée au cours du temps, qu’ils fassent l’hypothèse d’une distribution 
continue ou discontinue, convergent maintenant pour indiquer une extrusion représentant ~30% de la convergence, 
qui me semble être réaliste d’après la comparaison des modèles et des bilans de masse. Ceci signifie que l’extrusion 
actuelle serait assez proche de celle ‘moyennée’ sur 50 Ma (Fig. II-15), ce qui explique peut-être la difficulté de 
certains auteurs à accepter une histoire ‘cyclique’ de la déformation. L’importance du raccourcissement 
lithosphérique en Asie n’est donc plus à discuter.  
 
D. L’évolution temporelle de la déformation :  
La plupart des modèles et des analyses proposent de fortes variations du mode de déformation au cours du 
temps. Les modèles expérimentaux montrent souvent une déformation évoluant en deux phases : d’abord 
l’épaississement, puis une période tardive décrochante, en raison de l’augmentation des forces de volume au cours 
du temps. Si ce schéma paraît rendre compte du jeu récent des failles décrochantes en Asie et des résultats de 
certains modèles (England et Houseman, 1986 ; Davy et Cobbold, 1988 ; Kong et Bird , 1996 ; Sornette et al., 1993), il 
contredit l’évolution temporelle de la déformation suggérée par les modèles analogiques de Tapponnier et al. (1982) 
(voir A.3.), et, surtout, les faits de terrain rapportés par de nombreux auteurs (e.g., Harrison et al., 1992 ; Lacassin et 
al., 1997 ; Replumaz, 1999 ; Métivier et al., 1999). Dans les confins septentionaux de la collision, au Tien Shan, la 
réactivation en compression commencerait vers 24 Ma, avec une « crise » mi-Miocène à ~16 Ma (Avouac et al., 1993 ; 
Hendrix et al., 1994) : une phase d’épaississement crustal dominant (15-5 Ma) suivrait une phase d’extrusion 
dominante (30-15 Ma ; voir Fig. II-15, et Harrison et al., 1992 ; Replumaz, 1999). C’est dans cette chronologie opposée 
que réside un des désaccords majeurs entre les modèles de déformation. Tenant compte des modélisations, de 
l’évolution spatiale et des observations géologiques, le schéma interprétatif d’évolution ‘cyclique’ qui me paraît le 
plus simple est proche de celui de Replumaz (1999) pour la partie centrale de l’Asie, et serait approximativement 
interprétable de la manière suivante :  
· entre ~45 Ma et ~24 Ma, collision progressant d’ouest en est au contact, avec épaississement frontal modéré 
(Paléo-Himalaya), puis extrusion initiale dominante (>60%) du bloc indochinois  (sur les failles de la Rivière Rouge au 
nord et de Wang Chao au sud), et début de flambage du Tibet puis du Tien Shan, sans topographie très marquée ; 
c'est aussi le début de formation des grabens extensifs au bord nord-ouest de la mer d'Okhotsk (dès l'Eocène moyen) 
et en mer du Japon; 
· entre ~24 Ma et ~16 Ma, relais progressif par l’épaississement crustal qui progresse nettement vers le nord, 
du Tibet au Tien Shan, dû à l’amplification du flambage et aux charriages (ou ‘néosubductions’ suivant leur 
importance) sous le Tibet de l’Inde vers le nord, et du Tarim vers le sud (Métivier et Gaudemer, 1997) ; c’est aussi à 
cette époque qu’une initiation du rifting dans la région du Baïkal est établie (voir chapitre suivant): la déformation 
gagne donc le nord de l'Asie (Baïkal, Japon) très tôt dans l'histoire de la convergence Inde-Asie; 
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· de ~16 Ma à l’actuel, après une phase marquée d’épaississement dominant jusqu'à 5 Ma et une part plus 
importante de la déformation peu à peu transférée au nord, extrusion plus limitée (~25% ?) du Tibet et du bloc de 
Chine du sud sur l’Altyn Tagh, accompagnée d’une ‘subduction’ vers le sud du manteau asiatique et d’un 
épaississement crustal au nord du Tibet ‘sur rampe’ (Meyer et al., 1998 ; Mattauer et al., 1999), et ‘activation’ de la 
déformation en Altaï et Mongolie (initiation du flambage ?). Ce processus stimule l’évolution des bassins de Chine 
du nord et du Baïkal, en amenant des phases de ‘subduction’ et d’extension plus rapides vers 5 Ma. Cette évolution 
s’expliquerait à la fois par l’état du Tibet et, dans une moindre mesure, du Tien Shan (arrivée à ‘maturation’ du 
flambage, existence de forces de volume importantes, délamination possible du manteau lithosphérique et/ou 
injection de croûte inférieure, éjection latérale vers 11 Ma au Tibet), et par l’évolution géométrique du système de 
failles liée à l’avancée vers le nord de l’Inde (Mattauer et al., 1999). 
 
E. L’action du manteau :  
Toutes les modélisations décrites supposent un manteau ‘passif’ dans l’évolution de la collision : or de 
nombreuses études indiquent un état thermique anormal sous le Tibet nord et le Tien Shan, qui laissent supposer des 
interactions dynamiques entre l’asthénosphère et la lithosphère. Ceci est notamment à attendre au moins 
théoriquement sous un super-continent comme l’Asie, pour des raisons de ‘taille’ de convection (Nataf et al., 1981 ; 
Zhong et Gurnis, 1993 ; Guillou et Jaupart, 1995; Lowman et Jarvis, 1999). Dans le cas du Tibet, plusieurs auteurs 
proposent ainsi que la tectonique actuelle (extension E-O), qui semble exister depuis ~11 Ma, soit liée non pas à 
l’extrusion mais à des processus dynamiques non exclusifs : « déracinement » mantellaire (délamination s.l., voir 
Schott et Schmeling (1998), Chapitre I, et Molnar, 1988), amincissement convectif dans le manteau supérieur entre 13 
et 8 Ma (Molnar et al., 1993 ; Houseman et England, 1996), ou fluage latéral de la croûte inférieure indienne 
accumulée (Westaway, 1995). Signalons que la deuxième hypothèse est peu compatible avec les résultats de 
tomographie anisotrope par analyse de vitesses de phases de Griot et al. (1998) qui indiquent une lithosphère froide 
entre 200 et 300 km sous le Tibet. Aucun des modèles présentés ci-dessus ne prend réellement en compte ces effets 
possibles. Enfin, l’interaction dans le temps des phénomènes profonds et superficiels joue probablement un rôle 
important dans le maintien des reliefs et la localisation de la déformation lithosphérique : ainsi, la très large 
topographie du Tien Shan serait maintenue par un flux de matière vers la chaîne au niveau de la croûte inférieure, 
permettant au relief de perdurer grâce à une érosion intermédiaire (Avouac et Burov, 1996). Le rôle dynamique du 
manteau et la réaction de la lithosphère déformée, de par ses propriétés rhéologiques, restent donc encore largement 
énigmatiques en Asie. 
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III. LE RIFT BAIKAL ET LA DEFORMATION LITHOSPHERIQUE 
 
Le précédent chapitre a montré que la partie nord de l’Asie est le plus souvent négligée dans l’étude des 
relations entre la déformation continentale et l’histoire tectonique (collision Inde-Asie et subduction ouest-Pacifique). 
Entre les montagnes du Tien-Shan et de Stanovoy, une structure se remarque aisément : la ‘virgule’ du lac Baïkal, avec 
ses reliefs et ses dépressions adjacentes (Fig. III-1). Il se situe aux limites de deux ‘plaques’ assez mal individualisées, 
l’Eurasie et le bloc Amour. Ce dernier est parfois subdivisé en une plaque Amour et une plaque Mongolie à l’ouest de 
103°E (Zonenshain et Savostin, 1981). Curieusement, l’ensemble Mongolie-Baïkal-Stanovoy est aussi désigné sous le 
terme de ‘Plateau de Mongolie’ (Windley et Allen, 1993), en dépit de contrastes topographiques évidents. Je réunis ici les 
informations nécessaires pour décrire puis interpréter l’ensemble Cénozoïque du rift Baïkal, en renvoyant pour plus de 
détails aux publications de l’Annexe 2. Il s’agit non seulement d’établir des liens avec l’environnement tectonique décrit 
au Chapitre II à l’échelle de l’Asie, mais également de mieux approcher au travers de cet objet hors du commun les 
processus menant à l’extension de la lithosphère continentale. 
 
 
A. Disposition géométrique et évolution tectonique du rift Baïkal 
 
Cette partie a pour but de proposer un schéma d’évolution spatio-temporelle du rift Baïkal en utilisant les 
observations de surface et de sub-surface. Il s’agira de décrire brièvement la morphologie, la disposition géométrique, 
l’histoire tectonique, la sismicité, l’évolution des contraintes déviatoriques, et le champ de déformation actuel, avant de 
critiquer les modèles cinématiques susceptibles de rendre compte de ces observations. Notre tâche prioritaire dès 
l’engagement de notre étude avec nos partenaires russes a été de reprendre systématiquement la description des traits 
structuraux majeurs du rift, et tout particulièrement des failles actives. Pour cela nous nous sommes essentiellement 
basés sur l’analyse d’une trentaine d’images satellitaires SPOT panchromatiques (10 m de résolution au sol) acquises 
dans le cadre des programmes du CNRS (voir Annexe 1), sur un contrôle quantitatif de terrain, et sur une analyse critique 
de la très riche bibliographie russe, notamment des escarpements de failles quaternaires. Le travail d’analyse 
morphotectonique a fait l’essentiel du travail de thèse de Frédérique Houdry (Houdry, 1994), notamment pour la partie 
nord du rift, complété plus au sud par les DEA de Petit (1993) et Bartoli (1997). L’analyse des mécanismes au foyer des 
séismes en terme de contraintes sur l’ensemble du rift et leurs implications cinématiques sont détaillées dans la thèse de 
Carole Petit (Petit, 1996), complétées vers le sud par le DEA de Loncke (1999).  Je ne reprends ici que l’essentiel de ces 
analyses, développe certains points nouveaux, et renvoie pour plus de détails à ces travaux. Les apports successifs 
majeurs de notre équipe, notamment les plus récents, seront mentionnés en renvoyant à 5 publications reproduites en 
Annexe 2 (Pub. 2, 5, 7, 8, 10). 
 
 
n 1. Morphologie régionale 
  
Les contrastes morphologiques dans cette région sont très importants (Fig. III-1). Le plus clair, à très grande 
longueur d’onde, est celui qui oppose la plate-forme sibérienne (cratons Angara et Aldan, altitude ~450 m) aux domaines 
environnants (~1000 m et plus, Fig. III-2). Il révèle que la faille de Sayan et le lac Baïkal marquent un contact géologique 
majeur en ‘marche’ dont l’amplitude est une des plus fortes observée en domaine continental (Mooney et al., 1998). Une 
estimation des épaisseurs de lithosphère thermique (prise comme l’isotherme 1300°C) est de 250±70 km sous le vieux 
craton archéen Aldan, contre seulement ~100 km sous le Baïkal (Artemieva et Mooney, 1999). Les études en profondeur 
(anomalies gravimétriques, tomographie) confirment ce contact majeur de plaque (voir Partie B).  
Comme déjà observé en Asie (voir Chapitre 1), on retrouve une périodicité dans la topographie du rift et de ses 
environs (Fig. III-1). Depuis l’Altaï jusqu'à Sayan, une période ‘lithosphérique’ de 150-180 km (Altaï, dépression des 
‘Grands Lacs’ (Hubs-Nuur), dôme de Hangaï, chaîne Sayan), déjà rapportée en Asie centrale par Martinod et Davy (1994) 
et Gerbault et al. (1999), est visible, mais semble perturbée par des structures en dôme large de plus de 200 km et 
dépassant de plus de 1000 m la topographie environnante, de forme ovoïde (Hangaï, 600 x 300 km, altitude maximum 4000 
m ; Hentaï, 3000 m, plus à l’est ; rift Baïkal nord) ou presque circulaire (Sayan-Khubsugul, prolongation septentrionale du 
dôme de Hangaï ; Léna-Angara, Fig. III-2). Une périodicité ‘crustale’ (30 km) est détectable clairement en plusieurs 
endroits, comme au sein du rift Baïkal nord (Déverchère et al., 1993, Pub. 2), du sud de l’Altaï, et de la dépression ‘des 
Grands Lacs’ (Hubs-Nuur, Mongolie ouest), le long des rives centre et sud du lac Baïkal (surtout sur la rive ouest, voir 
Van der Beek, 1997), et enfin au SE du lac central (monts Iablonovy). Cette configuration de plissement bi-harmonique 
pourrait être en partie la trace du flambage à deux échelles que nous avons mis en valeur en Asie dans le Chapitre I : elle 
manifesterait ainsi le fort contrôle de la rhéologie de la lithosphère sur la déformation et témoignerait de l’existence d’un 
fort découplage croûte-manteau (Gerbault et al., 1999, Fig. I-3).  








Fig. III-1 : Topographie depuis la chaîne de l'Altaï au sud (A) jusqu'au monts Stanovoy au nord (St). On a représenté en traits 
noirs de manière simplifiée et schématique les principales failles actives connues. Le code des couleurs est:  
- Blanc: Altitudes supérieures à 4000m ; 
- Marron foncé: Altitudes comprises entre 3000 et 4000 m ; 
- Marron clair: Altitudes comprises entre 2000 et 3000 m ; 
- Jaune clair: Altitudes comprises entre 1000 et 2000 m ; 
- Jaune: Altitudes comprises entre 500 et 1000 m ; 
- Vert: Altitudes  inférieures à 500 m. 
 
  An et Al désigne les vieux cratons Angara (souvent appelé craton sibérien) et Aldan (terme parfois employé pour les deux 
cratons). S  désigne la région montagneuse de Sayan-Khubsugul, Hg le dôme de Hangaï, et Ht le dôme de Hentaï. DGL est la 
dépression des grands lacs, à l'Ouest de la Mongolie. Bl et Bo désignent les deux grandes failles décrochantes sénestres de Mongolie, 
Bolnaï et Bogd, actives en 1905 et 1957, respectivement (Baljinnyam et al., 1993). B désigne la position du lac Baïkal, la dépression 
majeure du rift. Celui-ci ne représente qu'une partie du système extensif (un tiers environ), qui s'étend du Nord de Bolnaï (dépression 
de Busingol) jusqu'au sein du bouclier Aldan (bassin de Tokka). 
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Fig. III-2 : Trois coupes topographiques transverses aux structures dans la zone de Sayan-Tunka (AA’), le lac Baïkal central 
(BB’), et le lac Baïkal nord (CC’), d’après Houdry (1994). 
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Les dômes font penser à un rôle éventuel du manteau sous forme de panaches (Windley et Allen, 1993 ; 
Bartoli,1997,  résumé dans Bartoli, 1998), et les reliefs bordiers du lac sont souvent interprétés comme des épaulements 
de rift (Houdry, 1994 ; Petit et al., 1997, Pub. 6 ; Van der Beek, 1997). Les ‘rides’ orientées NO-SE qui prolongent vers 
l’est les dépressions du rift (monts Iablonovy et rift nord) évoquent dans leur direction et leur longueur d’onde la 
possibilité d’un boudinage à l’échelle crustale. La sismicité, les modélisations en coupe et les études tomographiques 
(Partie B de ce chapitre) nous permettront de discuter plus précisément les interprétations de ces structures.  
 
L’âge de ces topographies est généralement mal connu. Seule la partie centrale du rift a fait l’objet d’analyses : les 
restes d’une surface de pénéplénation, d’âge supposé Crétacé-Paléogène, par la suite soulevée et déformée, 
témoigneraient d’une relative stabilité de la région du lac à cette époque (Mats, 1993 ; Logatchev, 1993 ; Kashik et 
Mazilov, 1994), et la modélisation thermique de traces de fission sur apatite indique que les roches affleurant sur les 
épaulements du lac ont atteint des températures de surface au Crétacé inférieur et moyen (Van der Beek  et al., 1996). Ces 
résultats laissent penser que l’érosion qui a affecté les bordures du lac est au maximum de quelques centaines de mètres 
depuis le début du rifting, d’où la conclusion que ces reliefs bordiers sont nés avec le rift (Van der Beek , 1997). La 
fraîcheur des escarpements bordiers (Ufimtsev, 1990, 1991 ; Houdry, 1994) et le changement brutal de sédimentation dans 
le lac vers 3-4 Ma (Hutchinson et al., 1992 ; Mats, 1993 ; Logatchev, 1993 ; Moore et al., 1997 ; Levi et al., 1997) laissent 
peu de doute sur la phase majeure de surrection de ces reliefs, qui est Miocène terminal-Pliocène basal. Par contre, peu 
d’arguments sont proposés pour dater les structures plus éloignées du lac, comme les dômes de Sayan-Khubsugul ou 
du rift nord (chaîne Stanovoy). En extrapolant les observations près du lac, la plupart des auteurs négligent l’existence 
éventuelle de reliefs anté-rift, sans preuves (e.g., Poort et al., 1998, dans le rift nord). Si une part du relief est à l’évidence 
syn-rift (voir paragraphes A3 et B), la grande longueur d’onde de la topographie peut être dans certains cas plus 
ancienne. Une étude de la géométrie du réseau hydrographique par image satellitaire (DEA de F. Bartoli, 1997, résumé 
dans Bartoli, 1998) indique que le dôme de Sayan-Khubsugul comporte en fait deux parties : les montagnes de Sayan à 
l’ouest, drainées par un dense réseau de rivières recoupant les structures, sont probablement assez  jeunes (8 Ma ?), 
alors que la voussure de Khubsugul (150 km environ) montre un drainage divergent, donc probablement plus ancien, 
peut-être oligocène. Le dôme de Léna-Angara est quant à lui très jeune (Quaternaire). Enfin le dôme de Hangaï s.s. serait 
postérieur à la pénéplénation du Crétacé, mais son âge exact n’est pas clairement établi (Windley et Allen, 1993). 
Cependant, la présence de basaltes miocènes au sommet et le remplissage de vallées par des basaltes quaternaires 
suggèrent une évolution majeure de ce relief entre le Miocène et l’actuel (Schlupp, 1996). 
 
 
n 2. Histoire géologique  
   
n 2-A. Accrétion de blocs au craton archéen et collisions 
  
 Une part importante du rift Baïkal (l’essentiel du lac) est localisé au contact de deux unités géologiques 
radicalement différentes : au NO, le craton archéen ‘Angara’, avancée méridionale du craton du nord de l’Asie, recouvert 
de sédiments protérozoïques, paléozoïques, et localement, mésozoïques ; au SE, un ensemble de ‘terranes’ constitués 
essentiellement de massifs précambriens, de granites et granodiorites intrusifs, et de complexes d’arcs volcano-
sédimentaires, dont les âges varient du Précambrien au Cénozoïque. Cet ensemble, désigné sous le terme de ‘ceinture 
plissée Sayan-Baïkal’, a fait l’objet de nombreuses discussions quant à son origine (‘sources endogènes’ ?) (Khain, 
1990). Un consensus semble s’établir pour une interprétation en terme de collision entre deux grandes plaques (craton 
Angara au nord, plaques Mongolie-Chine du Nord au sud) entourant un domaine intermédiaire, préalablement ‘collé’ au 
craton, accompagnée de phases de raccourcissements et d’effondrements gravitaires associés (Zorin et al., 1993 ; Zorin, 
1999). Je résume ici les grandes étapes de cette histoire.  
La ‘ceinture plissée Sayan-Baïkal’ s’est d’abord assemblée au cours du Précambrien (avec diverses phases de 
déformation, de croissance, de métamorphisme et de magmatisme), puis est entré en collision avec le craton sibérien au 
Paléozoïque inférieur. Après une extension (post- ?) orogénique, elle a subi un magmatisme d’arc de type andin, lié à la 
subduction vers le NO de l’océan Okhotsk du Paléozoïque supérieur au Jurassique (Zorin et al., 1993), avant de subir les 
effets de la collision de la Sibérie avec les blocs Mongolie et Chine du Nord, et une nouvelle phase d’extension au 
Crétacé inférieur, probablement post-orogénique (Fig. III-3 ; Zorin, 1999 ; Melnikov et al., 1994). Enfin une dernière phase 
de collision majeure affecte toute la ceinture au Crétacé moyen et supérieur : elle est accompagnée d’un activité 
magmatique intense, surtout à l’est (Monts Iablonovy et Stanovoy, voir Ermikov, 1994), probablement liée à une 
fermeture progressive en ciseaux vers le NE de l’océan Okhotsk (Delvaux et al., 1995). La phase ‘quiescente’ au Crétacé 
terminal-Paléogène (Mats, 1993 ; Kashik et Mazilov, 1994) n’a pas forcément abouti à une pénéplénation générale dans 
ces secteurs d’orogenèse tardive (Houdry, 1994) : un diachronisme dans la construction de cette chaîne de collision, bien 
que généralement non considéré, pourrait à mon sens expliquer la présence de reliefs ‘résiduels’ au sud et au nord-est du 
rift (Monts Iablonovy et Stanovoy). 
 
 







Fig. III-3 : Roches de la ceinture plissée Mongolie-Okhotsk (Paléozoïque-Mésozoïque inférieur) en relation avec l’évolution de l’océan 




Nous sommes donc en présence de deux sutures : (1) l’une, ancienne (Paléozoïque), dite ‘marginale’, borde la 
plateforme sibérienne : le contact se fait par une ceinture étroite de roches volcaniques et plutoniques d’arrière-arc (Fig. 
III-3); (2) l’autre est la suture dite ‘Mongolie-Okhotsk’, située à environ 200 km plus au sud, et matérialise la fermeture de 
l’océan Okhotsk au Jurassique (Wang et Mo, 1995 ; Sengör et al., 1993 ; Zorin, 1999). Entre les deux sutures, se trouve 
donc un domaine large d’environ 200 km, extrêmement hétérogène, fréquemment remanié, qui représente la partie 
‘marginale’ des ‘Altaïdes’ (nom donné aux ceintures orogéniques d’Asie formées du Protérozoïque supérieur au 
Mésozoïque inférieur, voir Sengör et al., 1993). Ce domaine se prolonge jusqu'à la jonction entre la zone d’accrétion en 
marge active de Sakhaline et la chaîne volcanique Okhotsk-Chukotsk, toutes les deux actives au Crétacé-Paléogène au 
moins (Kimura et Tamaki, 1986 ; Worrall et al., 1996). Ce qui importe essentiellement ici est de garder en mémoire les 
différences fondamentales (tant rhéologique, thermique, structurale, que pétrologique) entre les deux lithosphères 
présentes au niveau du rift Baïkal. L’ensemble ‘marginal’ (chaîne plissée Sayan-Baïkal) correspond à l’évidence à une 
lithosphère plus mince, mécaniquement plus faible, et marquée par une structuration très complexe (orientations de faille 
très diverses, mais à dominante SO-NE : Fig. III-3 e III-4, voir aussi Zamarayev et Ruzhich, 1978 ; Levi et al., 1995, 1997).  
 Comment se situe le rift Cénozoïque Baïkal par rapport à ces structures géologiques, dans l’espace et le temps ? 
Seule une partie du rift Baïkal, le lac, est installé le long de la suture marginale, qui est caractérisée par de grandes failles 
décrochantes plusieurs fois réactivées. L’ensemble du rift nord (y compris le lac nord, d’âge plus récent que les bassins 
du sud) se situe à l’intérieur de la chaîne ‘marginale’ Sayan-Baïkal, alors que son son extrémité est (bassins de Chara et 
Tokka) est au contact, et même à l’intérieur, du socle cristallin précambrien (bouclier Aldan). Le ‘rentrant’ entre le lac 
nord et le bassin de Chara est appelé Vitim. Il est donc à attendre une influence de la structuration pré-rift très contrastée 
entre les parties nord et sud du système Baïkal. Parallèlement à ce contraste de disposition entre ces deux parties du rift, 
nous allons maintenant examiner son développement temporel. 
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n 2-B. Naissance et évolution des bassins du rift  
  
· L’âge du début de rifting et son évolution ont été discutés en détail dans Houdry (1994). Le ‘démarrage’ du 
rifting fait l’objet d’un débat car il est essentiellement basé sur des prélèvements de séries sédimentaires au sud du lac 
Baïkal qui sont parfois mal datées, ou difficiles à relier au rifting de manière incontestable. Le scénario le plus probable 
que nous avons retenu est celui présenté en Fig. III-4. Le rift semble s’initier dans la partie centre-sud du lac vers 
l'Eocène mais surtout à l’Oligocène (28 Ma), pour migrer assez vite (début Miocène) vers le SO (bassin sud et Tunka) et 
le NE (bassin central). L’âge, l’épaisseur et la nature des sédiments dans les bassins (Logatchev et Zorin, 1987, 1992 ; 
voir tableaux ci-dessous), ainsi qu’une discordance angulaire majeure entre les sédiments du Miocène et du Pliocène 
moyen (Hutchinson et al., 1992), amènent la majorité des auteurs à proposer une phase de rifting ‘lent’ (de l'Eocène à la 
fin du Miocène, taux de subsidence de 0.1 à 0.3 mm/an), où les reliefs sont peu marqués, suivi d’un rifting rapide 
commençant vers 3.5 Ma (subsidence 6 à 10 fois plus rapide). En extrapolant les vitesses Holocènes de mouvements 
verticaux sur les failles (San’kov et al., 1999, Pub. 10), nous proposons que le rift Baïkal nord se développe 
essentiellement dans cette deuxième phase, mais de manière bien différente du lac (Fig. III-4 et tableaux ci-dessous) : le 
rift active une zone étendue, avant de s’élargir, donc sans propagation claire dans une direction donnée. Au sud du rift, 
le bassin de Tunka commence à se former à peu près en même temps que le lac sud, et est le seul à être affecté par le 
volcanisme. Il existe donc une évolution spatio-temporelle bien différenciée entre le rift sud et le rift nord, le premier étant 
un rift ‘mûr’, de type ‘bi-propagateur’, liée à la suture marginale, le second étant un rift plus jeune, de type diffus, installé 
au sein d’une chaîne plissée récemment remaniée et constituée d’un assemblage de blocs.  
 
· La géométrie des 15 principaux bassins répartis sur près de 2000 km est très contrastée (Fig. III-4) : les bassins 
du lac sont les plus larges (50-80 km) et les plus longs (~250 km), ceux des terminaisons S-O (Busingol) et N-O (Tsipa-
Baunt, Chara-Tokka) les plus étroits. On constate d’abord que la disposition générale est de forme sigmoïde, en ‘S 
paresseux’ : les deux extrémités s’étendent grobalement en E-O, et la partie centrale (essentiellement le lac) dans une 
direction moyenne N40°E, le long de la suture marginale. La géométrie des bassins est contrôlée par la forme géométrique 
des failles bordières. Les rapports géométriques longueur/largeur (l/w) sont parfois utilisés pour mettre en évidence une 
apparente invariance d’échelle comme celle des bassins en pull-apart (Aydin et Nur, 1982 ; Mann et al., 1983) : ce rapport 
reste compris entre 2.2 et 4.3 pour les bassins en pull-apart individuels (excepté pour les stade très précoces de 
développement). Par analyse de modèles expérimentaux, Basile et Brun (1999) suggèrent que cette limite supérieure des 
rapports l/w et la migration observée des dépocentres résultent de la migration horizontale du décalage entre les 
décrochements, quand la croûte est devenue suffisamment mince au sein du pull-apart. Ceci expliquerait que certains 
bassins ont des rapports l/w apparents élevés (>5) : ils représentent en fait la coalescence de ‘sous-bassins’ formés lors 
d’étapes successives, qui sont en général bien reconnaissables (cas de la Mer Morte, Zak et Freund, 1981). 
L’observation des 15 bassins du rift Baïkal conduit aux résultats suivants : 
 
· Pour le rift sud et centre et le Lac Baïkal : 
 
 Busingol  Darkhat Khubsugul Tunka Lac sud Lac central Lac nord 
Ep. séd. max. 0.5 km 1.5 km 1.5 km 2.5 km 7 km 7.5 km 4.5 km 
âge début 1-2 Ma 1-2 Ma 3-4 Ma 28-24 Ma 28-24 Ma 30 Ma 5-10 Ma 
l/w 6.0 4.2 3.5 4.0 4.0 3.8 4.0 
 




Muyakan Muya  
supérieur 
Muya Chara Tokka Barguzin Tsipa-
Baunt 
Ep. séd. max. 2 km 1 km 1 km 1.5 km 2 km 1 km 2.5 km 0.5 km 
âge début 2-4 Ma 3-4 Ma 2-4 Ma 1-2 Ma 3-4 Ma 3-4 Ma 5-10 Ma 1-2 Ma 
l/w 3.0 5.3 7.0 2.0 3.3 4.3 5.6 5.7-8.8 
 
Les seuls bassins coalescents dans le rift sont ceux du lac, qui conduisent à des rapports l/w proches de 4, et un 
rapport ‘cumulé’ de 8 (comparable au rapport trouvé en Mer Morte): le lac Baïkal correspond donc très bien sur ces 
critères au développement décrit d’un pull-apart ‘migrant’, apparemment bi-polaire. Au contraire, de nombreux bassins 
du rift nord présentent des rapports l/w supérieurs à 5, donc atypiques pour des bassins en pull-apart ‘classiques’. Je 
développerai cette observation après un aperçu de l’évolution des contraintes (paragraphe suivant) et lors de la 
présentation des modèles régionaux (§A-5). 







Fig. III-4 : Disposition, noms et âges minimum de début de fonctionnement des 15 principaux bassins du rift Baïkal (âges obtenus en 
extrapolant les vitesses Holocènes sur failles actives, voir San'kov et al., 1999, Pub. 10). Les chiffres indiquent les épaisseurs estimées 
en kilomètres, d’après Logatchev et Zorin (1992) et Hutchinson et al. (1992). Les champs volcaniques cénozoïques principaux sont 
également reportés.  
 
 
· Les paléo-contraintes déterminées par analyse microstructurale (Delvaux et al., 1997 ; San’kov et al., 1997), 
quoiqu’imprécises en raison de conditions d’affleurement et de datation difficiles, révèlent deux périodes dominantes 
dans le champ régional (Fig. III-5) : l’une correspond à l’initiation du rift (de l’Oligocène supérieur au Pliocène inférieur), 
l’autre au stade majeur de développement des structures extensives (Pliocène supérieur à l’actuel).  
  - Durant la première période (I), le régime tectonique semble relativement homogène : il est 
essentiellement décrochant, avec une tendance compressive au sud et une tendance extensive croissante au cours du 
temps au niveau du lac Baïkal. L’axe s1 est donc horizontal durant toute cette période, et sa direction moyenne (~20°N au 
niveau du lac, ~30°N vers le N-E) impose un mouvement sénestre dominant sur les grandes failles du lac. Des 
perturbations fortes de contraintes sont observées au S-O du rift : s1 montre une virgation rapide de 30°N à E-O, 
imposant des déplacements sénestres sur les failles majeures de Tunka et Sayan.  
  - A la fin du Miocène, une ‘pulsation’ compressive (I’) est détectée (San’kov et al., 1997 ; comm. pers., 
1999) : elle affecte les extrémités du rift, où l’axe s1 prend une orientation NO-SE, alors que le rift nord et centre est 
dominé par un régime transtensif avec un axe s3 orienté dans la même direction. De claires failles inverses sont par 
exemple datées à moins de 11.4 Ma (dyke basaltique décalé) dans la chaîne de Tunka. 
  - Enfin, du Pliocène supérieur à l’Holocène (II), le régime extensif se généralise, avec une direction de 
l’axe s3 relativement constante du sud au nord du rift (NO-SE) et une nette tendance décrochante aux extrémités du rift.  
 
 On constate donc une fluctuation spatio-temporelle du champ de contraintes : la tendance générale est une 
évolution assez progressive d’un régime transpressif au stade initial à un régime extensif pendant le Quaternaire, avec 
une direction de l’axe s3 assez stable durant toute cette période, excepté au extrémités du rift à la fin du Miocène. Par 
ailleurs, les directions de contraintes semblent affectées par une virgation brusque au contact du bouclier sibérien, dans 
la région de Sayan et Tunka, au mo ins depuis le Pliocène. La limite de ces analyses réside dans l’impossibilité de 
quantifier réellement l’importance de ces ‘phases’ en terme de quantité de raccourcissement, d’extension, ou de 
décrochement, et d’établir un lien causal entre elles. Nous tenterons de le faire après avoir présenté nos résultats de 
déformation active (§4 et §6). 
 








Fig. III-5 : Synthèse des principales directions 
de contraintes déduites des analyses de terrain 
en microtectonique (San’kov et al., 1997 ; 
comm. pers., 1999). Les tenseurs représentent 
les directions des axes de contraintes 
horizontales. Les flèches larges indiquent les 
directions moyennes de déplacement des 
blocs relatifs à la plateforme sibérienne stable, 
directions déduites de l'analyse en terme de 
tenseurs. Trois époques distinctes de régime 
de contraintes sont distinguées:  
 
- l'Eocène terminal-Miocène moyen, phase 
d'initiation du rifting, marqué par un régime 
décrochant dominant, qui voit peut-être 
l'ouverture du lac en pull-apart;  
- le Miocène terminal, période brève de 
compression aux extrémités du rift, alors que 
la partie centrale est extensive et le rift nord 
décrochant dans les directions actuelles; 
- le Pilocène moyen, période d'accroissement 
de l'influence extensive dans la même 
direction. 
 
Les critères de séparation en âge sont liées aux 
observations de terrain, mais sont 
relativement délicats à caractériser et donc 
assez imprécis (voir discussion dans Delvaux 




n 2-C. Volcanisme Cénozoïque et flux de chaleur  
  
Le rift Baïkal est réputé avolcanique : si les volumes de roches volcaniques reconnues sont en effet faibles au 
Cénozoïque (~6000 km3, soit près de 2 ordres de grandeur inférieurs aux volumes du rift est-africain), il révèle cependant 
une activité ancienne et durable (Fig. III-6) qui suit une période de volcanisme alcalin et calco-alcalin abondant du 
Paléozoïque au Mésozoïque le long des bordures SO et SE du craton sibérien (Zonenshain et al., 1990).  
 Le premier volcanisme important, de type ‘modérément’ alcalin à tholéïtique, est apparu au Crétacé-Paléogène au 
sud du lac Baïkal, entre les bassins de Tunka et Eravna, ou région de Sayan-Khamar Daban (Rasskazov, 1994) : le bassin 
de Tunka est le seul bassin majeur ‘volcanique’ du rift, et l’est resté depuis cette période, accumulant une épaisseur de 
dépôts de plus de 500 m. On y trouve surtout des basaltes alcalins à olivine, des trachytes, des basanites à inclusions 
mantelliques. Cette première activité volcanique représente la partie septentrionale d’une zone volcanique Cénozoïque 
diffuse qui s’étend dans une direction N-S sur 1200 km à travers la Mongolie, sur une largeur de 400-600 km (Kiselev, 
1987). Ce volcanisme s’est ensuite développé vers l’est entre 29-24 Ma (Oligocène supérieur), produisant notamment le 
‘champ’ volcanique Vitim, et semble être accompagné de la naissance de deux bombements topographiques aux 
extrémités du lac (Fig. III-6) : l’un au NE (Barguzin-Ikat, BI), l’autre au SO (Khamar-Daban, KD). Par la suite, au cours du 
Miocène, ces bombements paraissent ‘migrer’ vers l’extérieur du rift (pour BI, vers l’est, pour KD, vers le NO, le long de 
la limite du bouclier sibérien), et sont accompagnés d’un volcanisme assez abondant et de plus en plus alcalin 
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(Rasskazov, 1994). Au SO, les épanchements, très dispersés, semblent montrer une double migration spatiale vers l’ouest 
et le sud (Fig. III-6B), alors qu’au nord-est, le volcanisme est ‘regroupé’ sur deux ‘champs’, Vitim et Udokan, qui sont 
restés actifs tout au long du Tertiaire et ont évolué vers des termes alcalins plus différenciés depuis 11 Ma. Remarquons 
le décalage vers le SE de ces deux ‘champs’ volcaniques par rapport à l’axe du rift en surface. Enfin signalons que 
l’activité volcanique continue à se manifester au Quaternaire dans ces trois ‘champs’ principaux, mais de manière très 
sporadique, localisée et discontinue, et avec une évolution vers des roches très sous-saturés ou potassiques, en faibles 
volumes.  
Il existe donc une activité magmatique anormale ancienne seulement à l’extrémité sud du rift Baïkal (Khamar-
Daban-Sayan) et jusqu’au contact du bouclier sibérien, et pratiquement pas de volcanisme dans l’axe du rift. Les 
informations provenant des xénolithes de péridotite incluses dans les basaltes mio-pliocènes (Kiselev et Popov, 1992 ; 
Ionov et al., 1995) sont en faveur d’un manteau lithosphérique assez homogène dans le temps et l’espace, faiblement 
appauvri, aux températures d’équilibre modérées (950-1010°C), autant de faits incompatibles avec une intrusion 
asthénosphérique majeure à cet endroit. Les valeurs moyennes du flux de chaleur (50 à 80 mW/m2) sont relativement 
modérées par rapport à d’autres rifts (Lysak, 1978, 1987, 1995 ; Ruppel, 1992a,b) : quoique difficiles à interpréter en raison 
de la complexité des facteurs dont elles dépendent (i.e., Morgan, 1995 ; Petit, 1998), elles montrent à l’évidence une 
association avec la zone volcanique anormale N-S excentrée au sud qui passe à travers la Mongolie (Khutorskoy et 
Yarmoluk, 1989), alors que les autres anomalies, très localisées, sont en relation avec les grandes failles actives du rift et 
s’interprètent comme une redistribution superficielle de chaleur par circulation de fluides (Lysak, 1992 ; Petit, 1998) plutôt 
qu’une large source intra-crustale en dyke (Zorin et Osokina, 1984 ; Logatchev et Zorin, 1987). A la suite de ces 
observations, je conclus, comme Puzyrev et al. (1978), Popov (1990), Kiselev et Popov (1992), et Ionov et al. (1995) à 
l’intrusion limitée de matériel asthénosphérique dans la lithosphère dans la région allant de Hangaï au sud du lac Baïkal 
et dans les régions de Vitim et Udokan, sous la forme de petits panaches. Je prolongerai cette première interprétation lors 
de la présentation des données gravimétriques et tomographiques dans la partie B de ce chapitre.  
 
 
n 3. Sismicité et failles actives 
 
Le rift Baïkal est le siège d’une intense activité sismique, bien enregistrée depuis les années 60 par différents 
réseaux locaux et régionaux (110 000 séismes localisés en 37 ans). Il est le rift le mieux observé au monde de ce point de 
vue. C’est pourquoi une part importante de mon activité de recherche a consisté à extraire un maximum d’informations 
des enregistrements existants et à les interpréter à la lumière des déformations récentes de surface. Concernant la 
sismicité, trois grandes directions ont été explorées : 1) relocalisations d’épicentres et d’hypocentres (Déverchère et al., 
1991, 1993, Pub. 1 et 2 ; D.E.A. de Petit, 1993 et Bartoli, 1997) ; 2) tomographie sismologique (thèse de Petit, 1996 ; Petit 
et Déverchère, 1995, Pub. 4 ; Petit et al., 1998, Pub. 9) ; 3) analyse en loi de distribution spatio-temporelle (contrat OTAN 
en collaboration avec Guy Ouillon, Univ. Nice). Concernant les escarpements de failles quaternaires, notre effort a porté 
sur la description précise de leur géométrie depuis le sud du lac jusqu’au dernier bassin à l’est, Chara (images satellitaires 
SPOT, METEOR, KOSMOS, LANDSAT, étude morphotectonique de terrain, bibliographie russe : Déverchère et al., 1993, 
Pub. 2 ; San’kov et al., Pub. 10 ; D.E.A. de Petit, 1993, Bartoli, 1997, et Loncke, 1999 ; thèses de Houdry, 1994 et Petit, 
1996). J’illustre et résume brièvement les principaux résultats en ce qui concerne les déformations de surface (les 










Fig. III-6 : Volcanisme dans le rift Baïkal, d’après Rasskazov  (1994). A : Vue générale des ‘champs’ Cénozoïques ; B : Détail 
du secteur Tunka-Tuva-Dzhida, montrant la migration en âge des laves et les hypothèses de l’auteur.  
 
Chapitre III : Le rift Baïkal et la déformation lithosphérique 
 61
 
La distribution spatiale des épicentres illustre remarquablement le lien étroit avec les dépressions du rift et les 
failles actives (comparer les Fig. III-4 et III-7). Les grandes failles (> 100 km) les mieux soulignées sont celles de Sayan, 
Baïkal sud, Baïkal centre, et Barguzin. On retrouve un contraste important entre le craton sibérien, essentiellement 
asismique, et la chaîne plissée Sayan-Baïkal, à l’activité diffuse. Une carte de l ‘énergie sismique libérée permet de faire 
apparaître une libération d’énergie assez constante sur cette même période (Fig. III-8). La sismicité historique (1700-1959) 
montre quant à elle une concentration plus importante de séismes majeurs (M=7.0 à 7.8) dans le sud du rift (Déverchère 
et al., 1991, Pub. 1 ; Solonenko et al., 1997 ; voir site internet http://www-geoazur.unice.fr/baikal) : sur les 13 séismes de 
magnitude supérieure à 6.5 ressentis depuis 1700, 7 ont dépassé la magnitude 7.0, et parmi eux, 5 se sont produits à une 
distance inférieure à 200 km d’Irkoutsk. Trois d’entre eux affecteraient aujourd’hui de grands centres industriels  : 1742 
(M=7.7) près de Slyudianka, 1769 (M=7.3) près de Baikalsk, et 1862 (M=7.5) dans le delta de la Sélenga, qui a provoqué 
l’effondrement en masse de sa partie orientale. L’intervalle de temps moyen entre deux ruptures majeures (M>7) sur 
l’ensemble du rift semble être de 40-50 ans (Solonenko et al., 1985) : il n’est donc pas à exclure qu’un séisme important se 
produise près du rift dans les prochaines années, le dernier séisme majeur datant de 1957 (séisme de Muysk, M=7.6, voir 






Fig. III-7 : Sismicité enregistrée par les réseaux régionaux russes entre 1960 et 1997 (environ 110 000 séismes de magnitude supérieure 
à 2). La précision des localisations est de l’ordre de 10 km.  
 
 
n Le nord du rift  montre un élargissement en ‘ventre’ de la zone de déformation, visible aussi bien dans le tracé 
des failles actives que dans la sismicité (Fig. III-9). La disposition en échelon des failles (avec large 
recouvrements) y est patente. L’asismicité du lac Baïkal nord pourrait n’être qu’apparente car liée au cycle 
sismique : en effet, les indices de terrain montrent clairement que la faille bordière, pratiquement continue sur 
250 km, est active à l’Holocène (San’kov et al., 1997, 1999, Pub. 10 ; Houdry, 1994). Des ceintures sismiques 
nettes suivent les principales failles actives où les meilleures relocalisations ont pu être faites grâce à des 
réseaux locaux (Déverchère et al., 1993, Pub. 2) : elles délimitent de petits blocs relativement asismiques. Une 
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autre caractéristique importante est la présence d’essaims denses (15x15 km), fonctionnant pendant plusieurs 
mois ou années, le plus souvent situés à la jonction entre failles normales parallèles au rift et failles 
transverses ténues à la terminaison des bassins (Déverchère et al., 1991, Pub. 1 ; Solonenko et al., 1985, 1997). 
Nous avons notamment relocalisé un essaim dans la région de Muya et l’avons interprété comme la 
manifestation d’une déformation sur failles ‘immatures’ qui font le relais entre deux grandes failles en échelon 
bien orientées par rapport aux contraintes (Aydin et Nur, 1985). Une relocalisation dans le bassin de l’Angara 
supérieur montre une sismicité oblique par rapport aux bordures du bassin  (Fig. III-10) : elle pourrait 
correspondre à des failles de Riedel synthétiques (Aydin et Nur, 1982 ; Christie-Blick et Biddle, 1985). De 
manière générale, l'association entre hypocentres et failles actives a permis de proposer des pendages de 
failles assez raides (55-60°) dans les cas les mieux contraints, sans apparence de failles listriques (voir 





Fig. III-8 : Carte de l’énergie sismique libérée dans la période 1970-1996. 




Fig. III-9 : Sismicité enregistrée par les réseaux régionaux russes entre 1960 et 1996 (magnitudes supérieures à 3) au nord du rift 







Fig. III-10 : Relocalisations de séismes dans le bassin Angara, rift Baïkal nord (d’après Petit, 1993, DEA). 
 
 
n Le centre du rift (lac Baïkal) est le siège d’une activité extrêmement dense, très linéaire (Fig. III-11), en bonne 
concordance avec le tracé des failles bordières, à l'exception notable du lac Nord (Fig. III-9). Dans la partie sud 
du lac, la sismicité s’étend sur près de 200 km en petits essaims successifs, et semble plutôt être reliée à la 
faille bordière à pendage sud ; au centre du lac, un décalage net de la sismicité intervient vers 106.1°E, 52.2°N 
(delta de la Sélenga), ce qui évoque une segmentation et un relais de faille en échelon dextre dans un jeu 
sénestre. L’imprécision sur les hypocentres (réseau de stations trop espacées) et sur le tracé exact des failles 
actives (escarpements sous le lac) empêche pour l’instant de mieux décrire le comportement sismogène de ces 
grandes failles à fort potentiel sismique (M > 7.5, voir Calais et al., 1998, Pub. 8, et §4). 







Fig. III-11 : Sismicité instrumentale 1960-1996 dans les parties centre et sud du lac Baïkal (d’après Bartoli, 1997, DEA).  
 
 
n Le sud du rift  est marqué par des virgations très nettes des failles (Fig. III-4). Au nord, la grande faille de 
Sayan limite la plateforme sibérienne sur plus de 250 km et est remarquablement continue et rectiligne dans la 
direction NO : elle est soulignée par une microsismicité nette (Fig. III-12). Il reste que l’importance de son jeu 
sénestre et son fonctionnement dans le temps font toujours l’objet de discussions (voir San’kov et al., 1997). 
Une zone faillée très irrégulière, approximativement E-O, s’étend du sud du bassin de Tunka jusqu'à l’ouest du 
bassin de Busingol, mais son expression morphologique est beaucoup moins nette que ce qu’indiquent 
Delvaux et al. (1997) : il s’agit de courts segments (moins de 20 km) séparés par des zones sans déformation 
apparente, où la sismicité est également diffuse et groupée en essaims lâches (Loncke, 1999, DEA ; Fig. III-12). 
Les trois bassins N-S de Busingol, Darkhat et Khubsugul ont un versant ouest en général assez clair, mais 
dont la netteté décroît d’est en ouest, au contraire de la sismicité N-S : Busingol est notamment le siège d’un 
séisme de magnitude 6.3 (27/12/91) et d’une intense activité microsismique en essaim. Tenant compte de l’âge 
supposé et de la géométrie des bassins (§2B), ceci suggère des failles plus continues et une déformation plus 
avancée en allant vers l’est. Remarquons qu’un dernier alignement sismique N-S est visible à l’ouest de 
Busingol (96.2°E) sans que des escarpements clairs soient cartographiés dans ce secteur. Un alignement 
diffus de séismes E-O se retrouve de même au sud-ouest de Busingol. Enfin, la partie ouest de la faille de 
Tsetserleg (M=8.1, 09/07/1905) est très active, tout comme la faille N-S du séisme de Mogod (M=7.5, 05/01/67, 
Huang et Chen, 1986), tandis que l’activité sur la faille E-O de Bolnaï (M=8.7, 23/07/1905) est à peine visible 
(Fig. III-12). A l’évidence, les récurrences probablement longues des grands séismes sur ces failles géantes 
(2500 à 3500 ans, voir Baljinnyam et al., 1993, Schlupp, 1996, et Ritz et al., 1995) rendent difficile toute 
interprétation de cette sismicité de courte durée (moins de 40 ans) en terme d’intensité de la déformation. 






Fig. III-12 : Sismicité 1960-1996 dans la région comprise entre Bolnaï (vers 49.3°N) et le lac Baïkal (dont la pointe apparaît à l’Ouest, 
vers 51.8°N). L’essaim dense en bas à droite correspond à la crise sismique de Mogod (1967, M=7.5) et l’essaim N-S vers 98°E et 
51°N à la crise marquée par le séisme du 27/12/91 (M=6.3). Les contours du lac Khubsugul sont reportés. 
 
Nous avons tenté d’analyser les corrélations spatio-temporelles du catalogue de sismicité (G. Ouillon, J. 
Déverchère, V.A. San’kov, Rapport OTAN, décembre 1998), à la suite de l’étude de Solonenko et al. (1996, 1997). Le 
catalogue n’est malheureusement utilisable que depuis 1987 en raison d’arrondis sur la valeur de la classe d’énergie K 
des séismes avant cette date. Nous avons divisé le rift en 16 zones de 100 x 100 km et utilisé les séismes de magnitude 
supérieure à 1.7 sur 10 ans. Le comportement spatial est indépendant des magnitudes et montre généralement une 
dimension fractale invariante de 1.7 environ. Il est de type monofractal (faible hétérogénéité) au Lac sud et centre et dans 
les zones de Muya -Muyakan, et multifractal (hétérogénéité croissante) à l’est du rift et surtout dans l’Angara supérieur 
et le rift Barguzin nord. Seul le sud du rift Barguzin ne montre pas d’invariance d’échelle, ce qui peut s’expliquer par une 
position de jonction entre deux branches de rift, ou par une situation particulière dans le cycle sismique. L’étude de la 
taille des séismes conduit à des valeurs de facteurs b assez constantes à toute magnitude, sauf aux extrémités du rift où 
la courbe de Gutemb erg-Richter s’infléchit, indiquant un excès relatif de fortes magnitudes : ceci peut traduire un type de 
déformation tectonique ou un état de rupture différents. Enfin la distribution dans le temps de l’énergie libérée semble 
très régulière, sauf au nord de Barguzin où l’activité apparaît de manière très intermittente : ceci peut être une indication 
d’un état proche de la rupture.  
 
 
n 4. Champ de contraintes actuel et déplacements récents 
 
J’ai rappelé au Chapitre I-B l’importance de l’analyse des déformations ‘élémentaires’ fournies par les mécanismes 
au foyer des séismes en terme de contraintes déviatoriques. En dépit des difficultés inhérentes aux méthodes 
d’inversion, nous sommes parvenus à des résultats assez fiables dans l’ensemble du système Baïkal, en deux grandes 
étapes : d’abord par une inversion de plus de 300 mécanismes au foyer (Petit et al., 1996, Pub. 6) ; puis par une analyse 
plus détaillée de 109 mécanismes au sud du rift et jusque dans la région des séismes de Bolnaï et Mogod en Mongolie 
(Loncke, 1999, DEA). Dans la sélection des données, nous avons pris soin de trier les mécanismes composites avec les 
précautions d’usage (voir discussion dans Petit et al., 1996) et de séparer les magnitudes supérieures à 4.5 des 
magnitudes plus faibles. Nous avons notamment, chaque fois que cela était possible, contrôlé la fiabilité des chocs de 
magnitude intermédiaire à fortes par comparaison des déterminations obtenues par analyses de polarités et de forme 
d’onde (compilations des mécanismes CMTS, et solutions de Doser, 1991a,b, et Schlupp, 1996). Enfin, je rappelle que 
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nous avons employé conjointement deux procédures d’inversion des mécanismes basées sur des minimisations au sens 
des moindre carrés, avec l’introduction d’un critère de cisaillement, afin d’estimer des instabilités numériques ou 
d’éventuels biais liés au choix des plans nodaux. Pour comparaison, je reproduis sur la Fig. III-13 une carte préliminaire 
des directions de déformation déduite d’une inversion des mécanismes au foyer par la méthode de S. Yunga (méthode 
explicitée dans Lukk et al., 1995) : elle présente l’intérêt de visualiser les variations relatives de longueur d’axes de 
déformation horizontaux. On constate la présence marquée d’une composante compressive affectant le sud du lac 
(Irkoutsk-Ulan Ude), qui laisse la place à un champ extensif quasi pur de direction constante, sauf au nord du rift où les 




Fig. III-13 : Champ de déformation déduit des l’inversion des mécanismes aux foyers du rift Baïkal par la méthode de S. Yunga, 
détaillée dans Lukk et al. (1995), communquée par V. Melnikova (Irkoutsk). La méthode tend à lisser les directions d’axes. 
 
 
n 4-A. Changements de contraintes déviatoriques dans le rift nord et central (Petit et al., 1996, Pub. 
6)  
Sur la base de l’inversion de 319 mécanismes répartis en 15 zones, nous montrons d’abord que la direction de la 
contrainte maximale Shmax s’étale en un large éventail (de N30°E à l’ouest à N50°E à l’est) en restant sub-parallèles aux 
directions de contraintes fournies localement par les grands séismes, depuis l’Altaï  jusqu'à l’extrémité est du rift 
(Tapponnier et Molnar, 1979 ; Molnar et Deng, 1984 ; Schlupp, 1996), alors que le régime passe du transpressif à 
l’extensif. Aux ‘pointes’ du rift, le régime devient nettement décrochant, alors qu’il est extensif pur au niveau du lac, et 
faiblement oblique au nord. Dans le centre du rift, la direction de la contrainte minimale Shmin reste très constante autour 
de N100°E, alors que sur les 800 km au nord, elle montre des variations répétées de N-S à E-O (Fig. III-14). Nous les avons 
interprétées comme des indices de rotations de blocs, sans pouvoir préciser leurs pôles. 
 
n 4-B. Changements de contraintes déviatoriques dans le rift sud et en Mongolie du nord (Loncke, 
1999, DEA) 
Nous avons repris récemment la base de données de mécanismes au foyer au sud du rift, car les inversions 
précédentes y apparaissaient trop ‘lissées’ : après avoir réuni 109 mécanismes depuis la faille de Bolnaï jusqu'à la pointe 
sud du lac Baïkal, nous sommes parvenus à des résultats fiables résumés sur la Fig. III-15. En terme de direction, Shmax 
montre une virgation nette entre les failles de Bolnaï et le bassin de Tunka : elle est méridienne, et devient donc parallèle 
aux failles limitant les bassins de Khubsugul, Darkhat et Busingol. Nous retrouvons par ailleurs l’évolution en éventail 
précédemment relevée, avec une rotation apparente rapide des contraintes au niveau de Tunka, près du bouclier 
sibérien : ce comportement rappelle clairement ce qui a été observé par analyse microtectonique au Plio-Quaternaire 
(§A2-B, San’kov et al., 1997). Enfin, les régimes de contraintes deviennent de moins en moins compressifs d’Ouest en 
Est : l’axe s3 n’est vertical qu’au niveau de Bolnaï, où le tenseur calculé en utilisant la séquence sismique des grands 
séismes de 1905 est exactement conforme à celui déduit des observations de terrain (Schlupp, 1996) : nous lui prêtons 
donc une signification régionale, tenant compte des magnitudes de ces séismes.  
Par contre, les mécanismes de la zone Bolnaï-Tsetserleg déterminés entre 1960 et 1997, bien que nombreux (29), ne 
permettent pas de vérifier l’hypothèse d’un tenseur unique, contrairement à toutes les autres régions étudiées : même 
après divisions en sous-ensembles, nous ne parvenons à rendre compatibles que 13 et 6 événements, qui fournissent 
deux tenseurs sans signification tectonique apparente. J’interprète ce comportement anormal comme la manifestation 
d’une perturbation temporelle du champ de contrainte en relation avec la relaxation post-sismique majeure liée aux deux 
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grands séismes de 1905. Des perturbations de contraintes sont fréquemment observées dans les semaines et les mois qui 
suivent une grande rupture (voir par exemple Lyon-Caen et al., 1988 ; Dorbath et al., 1992 ; Zoback et Beroza, 1993), mais 
rarement au-delà, alors que physiquement, des temps de relaxation longs (de 10 à 300 ou même 3000 ans) sont 
envisageables à des niveaux intra-crustaux, en fonction des valeurs de la viscosité et du module d’élasticité (King et al., 
1988 ; Stein et al., 1988 ; Huc, 1997). Ici, il faut bien considérer à la fois la taille exceptionnelle de ces 2 séismes (ruptures 
de 400 et 250 km environ), la géométrie particulière de leur jonction (la rupture de Tsetserleg constitue une bifurcation en 
Y où sont localisés la plupart des mécanismes considérés), et la durée probablement très longue du cycle sismique (2500 
à 5000 ans, d’après Bayasgalan, 1999, Ritz, comm. pers., et Ritz et al., 1995). La modélisation du cycle sismique de Huc 
(1997) et Huc et al. (1998) peut expliquer nos observations : elle montre par exemple que dans la phase post-sismique (50 
ans ou plus après la rupture), l’état de contrainte est de signe opposé à celui observé lors de la phase cosismique, en 
raison du transfert de contrainte à la base de la couche sismogène. Par ailleurs la relaxation co-sismique induit un 
phénomène de rechargement de la couche sismogène, qui est rapide en profondeur (viscosité faible) et lent près de la 
surface (viscosité forte). Dans le cas de la zone de Bolnaï-Tsetserleg, on n’aurait donc pas encore atteint la phase 
intersismique au cours de laquelle toute la couche sismogène se recharge : c’est dans cette phase que l’incrément de 




              
 
Fig. III-14 : Directions des axes de contraintes minimales Shmin (flèches rouges) déduites des inversions de contraintes en utilisant une 
base de plus de 300 mécanismes au foyer (Petit et al., 1996, Pub. 5). Les flèches vertes indiquent la direction d'extension moyenne 
(N130°E) déduites des mesures de terrain d'escarpements Holocènes (San'kov  et al., 1999, Pub. 10). Les flèches bleues indiquent la 
direction de l'axe d'allongement du tenseur de déformation déduits de 6 grands mécanismes au foyer des grands séismes qui se sont 
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Fig. III-15 : Directions de contraintes et de glissements prédits en Mongolie du Nord (Loncke, 1999, DEA). En grisé, figurent les  
tenseurs déterminés (conventions de Delvaux et al., 1995). Les vecteurs glissement obtenus par la méthode de Ritz (1994) sont  en 
vert (extensif), orange (décrochant), rouge (compressif), et les vecteurs GPS sont en bleu (référence : Irkoutsk), d’après Calais et al. 
(1998, Pub. 8). Flèches noires : direction moyenne de la contrainte régionale maximale (Zoback , 1992). Les points rouges donnent la 




n 4-C. Champ de déplacement actuel d’après les mesures GPS (Calais et al., 1998, Pub. 8)  
 
Aucune indication fiable n’existait en 1994 quant à la vitesse d’ouverture du rift Baïkal. Les campagnes de 
mesures menées sous la direction d’Eric Calais  ont permis de faire ce pas décisif dont les retombées sont nombreuses. 
Fondamentalement, elles permettent de combler partiellement le déficit de mesures cinématiques dans la partie nord de 
l’Asie (voir Chapitre II et Larson et al., 1999). Après 4 années de mesures répétées tous les ans sur 12 à 14 sites, nous 
pouvons avancer une valeur moyenne de 4.5±1.2 mm/an (qui ne dépend plus significativement d’une dérive à long terme) 
dans une direction moyenne N110°E (Calais et al., 1998, Pub. 8; Fig. III-16). Cette vitesse est très comparable à celle 
estimée au nord du rift par analyse d’escarpements et datation au 14C, qui est au minimum de 3.2±0.5 mm yr-1. Il faut aussi 
remarquer la bonne concordance des directions moyennes des vecteurs déduits de l’analyse de terrain au nord du rift et 
des mesures GPS (voir discussion détaillée dans San’kov et al., 1999, Pub. 10). Cette direction est également en très bon 
accord avec celle des stries prédites par l’analyse sismologique au sud du rift (Fig. III-14). Sur cette figure, on remarque 
aussi un gradient croissant de vitesse perpendiculaire aux grandes failles du sud du rift, qui témoignent de 
l’accumulation de déformation élastique (failles ‘collées’). La déformation semble localisée au rift lui-même, sur une 
largeur faible (environ 100 km ou moins). Une comparaison entre la vitesse fournie par les mesures GPS et l’énergie 
sismique libérée par les grands séismes du sud du rift depuis 1700 suggère que sur les grandes failles bordant le rift sud, 
des séismes de magnitude 7.5-7.7 sont susceptibles de se produire tous les 150 à 350 ans environ.  
 
Je tire finalement de ces résultats trois enseignements majeurs : (1) l’ensemble du bloc situé à l’est du rift Baïkal, 
bien que subissant des déformations internes comme le montre la sismicité (Fig. III-7), semble se déplacer vers l’E-SE de 
manière relativement uniforme ; (2) si l’on considère les estimations de quantité d’extension extrêmes de 7 km et 19 km 
proposées par Houdry (1994), San’kov et al. (1999, Pub. 10), et Zorin et Cordell (1991), nous trouvons une vitesse 
moyenne d’ouverture depuis 3,5 Ma de 2.0 à 5.4 mm/an, qui encadre tout à fait la valeur GPS, ce qui incite à penser que la 
vitesse d’ouverture du rift est relativement constante depuis cette période et que les effets de l’amincissement sont 
faibles avant celle-ci ; (3) enfin, le taux d’extension ‘instantané’ du rift Baïkal est au moins deux fois plus important que 
ceux prédits par la plupart des modèles de déformation de l’Asie (Holt et al., 1995 ; Peltzer et Saucier, 1996 ; England et 
Molnar, 1997 ; voir Chapitre II), ce qui impose de les reconsidérer, probablement en faisant intervenir une force 
supplémentaire que nous discuterons dans la dernière partie de ce chapitre. 
 




Fig. III-16: Champ de vitesse instantané (référence : IRKU) obtenu après 4 campagnes de mesures GPS réalisées entre 1994-1997 
(Calais et al., 1998, Pub. 8).  Les points représentent la sismicité 1960-1997, les ballons les mécanismes au foyer principaux, les 
étoiles jaunes les épicentres des grands séismes historiques. 
 
 
n 5. Modèles cinématiques à l’échelle régionale 
 
Après l’examen des caractéristiques du rift, la question est maintenant d’avancer des modèles explicatifs à sa 
formation et son évolution. Comment expliquer la géométrie et les phases de déformation du rift observées ? Quels 
processus impliquent-ils  ? Quels modes de déformation révèlent-ils  ? Quels paramètres contrôlent cette évolution ?  
Le but de cette partie est de brièvement rappeler les principaux modèles plans proposés dans la littérature pour 
expliquer la formation du rift Baïkal, d’en montrer les limites en les confrontant à des données publiées plus récemment 
(essentiellement données structurales, sismotectoniques et d’évolution spatio-temporelle des contraintes), et enfin de 
proposer sur la base de nos résultats, complétés par une modélisation par éléments finis (Lesne et al., 1998, pub. 7), un 
scénario possible d’évolution récente s’ajustant le mieux possible aux données rappelées ci-dessus. J’irai depuis les 
modèles cinématiques (plus ou moins quantitatifs) aux modèles expérimentaux analogiques et numériques à l’échelle du 
rift (intégrant mieux la déformation diffuse et donc les variations rhéologiques). Mes critiques de ces modèles seront 
surtout basées sur les âges d’apparition, la disposition géométrique des structures, et leur cohérence cinématique. 
L’examen de ces modèles est évidemment fondamental puisque leur degré de ressemblance à la réalité est un test crucial 
du concept de ‘rifting passif’.  
 
n 5-A. Modèle régional de rotations de blocs rigides 
C’est au début des années 80 que des tentatives d’explications (plus ou moins précises) de l’existence du rift 
Baïkal en terme de mouvements de blocs rigides sont apparues, à travers des modèles ‘globaux’ (échelle de l’Asie, voir 
Chapitre I) ou plus régionaux. Notons d’abord que ces tentatives ne peuvent aboutir à un modèle de déformation 
pleinement satisfaisant, si l’on tient compte de l’état rhéologique éminemment contrasté de la lithosphère asiatique (voir 
chapitre II-A) et de l’évidente distribution diffuse de la déformation jusqu’au bouclier Sibérien (témoignant de l’état 
affaibli de cette partie de la lithosphère), comme le révèle la carte de sismicité de l’Asie (Fig. II-2).  
Le modèle fondateur est celui de Zonenshain et Savostin (1981). Il est dans notre cas d’étude très attrayant 
puisqu’il a mis pour la première fois le système Baïkal au cœur d’un modèle « plaquiste » de déformation. Les auteurs 
sont partis des observations de l’époque (distribution des séismes de magnitude supérieure à 5 et 141 mécanismes au 
foyer) sur le rift Baïkal pour définir des microplaques environnantes et des pôles de rotation relatifs (Fig. III-17). 
L’inversion de données sismologiques pour déterminer des pôles d’Euler en domaine continental est très délicate en 
raison des variations rapides de la déformation (England et Jackson, 1989 ; De Mets, 1992). Par ailleurs, la sélection par 
les auteurs des azimuts de vecteurs glissement des mécanismes focaux du Baïkal est peu explicite (58 mécanismes sont 
arbitrairement écartés) et la méthode statistique du choix du plan nodal contestable. L’approche leur permet de proposer 
une « zone » du pôle de rotation entre les plaques Sibérie (Eurasie stable) et Amour (Fig. III-18). Les auteurs s’appuient 
sur la disparition des bassins du rift et l’apparition de mécanismes décrochants à partir de 118°E pour justifier une 
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position probable du pôle à 56.95°N et 117.45°E, zone de lacune sismique relative (Liu, 1983). Cependant, plusieurs 
problèmes apparaissent, outre les réserves précédentes :  
(1) la dispersion des intersections des perpendiculaires aux vecteurs glissement entre groupes de mécanismes est 
très importante (Fig. III-18), ce qui démontre les limites de cette détermination en blocs rigides ;  
(2) ce calcul ‘instantané’ ne peut refléter qu’une position très éphémère du pôle, comme les auteurs le 
reconnaissent eux-mêmes : or il est utilisé pour justifier l’existence du Baïkal depuis 30 Ma, alors que le caractère biphasé 
de l’évolution du rift était déjà bien établi (Logatchev et Florensov, 1977, 1978, plus tard développé dans Logatchev et 
Zorin, 1987) ;  
(3) peu de compression est exprimée dans la ride de Stanovoy à l’Est du pôle, mais plutôt de la transpression sur 
une grande distance (Tapponnier et Molnar, 1979 ; Kimura et Tamaki, 1986 ; Imaev et al., 1994 ; Doser, 1991b ; Riegel et 
al., 1993 ; Worral et al., 1996 ; Fig. III-19) ;  
(4) la vision ‘microplaquiste’ forcenée des auteurs les amène à imaginer des limites de plaques fantaisistes, comme 
la faille N-S vers 104°E au sud du lac Baïkal (Fig. III-17, voir Baljinnyam et al., 1993 ; Schlupp, 1996), ainsi que des 
vitesses de rotation des plaques non contraintes  ; 
(5) enfin, ce modèle ne décrit que la période actuelle de l’évolution du rift. 
                            
Fig. III-17 : Modèle de plaque proposé par Zonenshain et Zavostin (1981). Les étoiles indiquent les pôles de rotation. 
 
            
Fig. III-18 : Report des intersections des perpendiculaires aux vecteurs glissement entre groupes de mécanismes au foyer sélectionnées 
par Zonenshain et Savostin (1981), dans le but de déterminer l’existence et la position moyenne d’un pôle de rotation entre les 
plaques Amour (SE) et Eurasie (NO).  
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Par ce modèle, Zonenshain et Savostin (1981) ont donc fourni un cadre général au concept de rifting passif, suite 
logique des observations de Molnar et Tapponnier (1975) et Tapponnier et Molnar (1979). Il est certes trop simpliste, 
dogmatique et très approximatif, mais offre une première base de discussion quantitative sur l’origine du rift Baïkal. Il a le 
mérite de remettre clairement en question : (1) l’hypothèse du rifting ‘actif’, très en vogue à l’époque, en reliant 
clairement l’apparition du rift Baïkal au contexte de collision Inde-Asie, mais sans exclure une contribution du manteau 
supérieur qui aurait régionalement ‘affaibli’ la région au préalable; et (2) le modèle peu réaliste des transformantes E-W 
guidant au nord et au sud l’ouverture du rift (Sherman et Levi, 1977), complété ensuite dans Balla et al. (1991), voir ci-
dessous).  
 
              
Fig. III-19 : Mécanismes au foyer et principales limites de plaques proposés par Imaev  et al. (1994) à l’est du rift Baïkal. Les chiffres 
indiquent les vitesses absolues estimées par ces auteurs. Les courbes de niveau sont les épaisseurs de croûte estimées. La limite entre 
la 'plaque' (ou le bloc) Amour et la plaque eurasienne, depuis la terminaison Est du rift Baïkal jusqu'à la mer d'Okhotsk, apparaît mal 




n 5-B. Modèles en pull-apart 
 
5-B-1. Cadre conceptuel et analogies simples 
Le concept de système en pull-apart a été introduit par Burchfiel et Stewart (1966). Il résulte du jeu d’un système 
de faille décrochante, donc sub-verticale, provoquant la formation d’un bassin (et donc de failles normales) à l’occasion 
d’une virgation de la faille (allure sigmoïde ou ‘releasing bend’) ou par l’existence d’un ‘saut’ (‘stepover’) entre deux 
failles décrochantes (Christie-Blick et Biddle, 1985 ; Sylvester, 1988). Cette association entre failles normales et 
décrochantes est très fréquente dans l’environnement des bassins sédimentaires  : les dépressions du système Baïkal 
n’échappent pas à ce constat (voir § A-1 et B-1.). Ceci a conduit plusieurs auteurs à proposer ce mode d’ouverture pour 
de nombreuses dépressions du rift. Avant de les examiner, je décris rapidement ici les résultats de deux modélisations 
expérimentales récentes qui me paraissent reproduire d’assez près des bassins et structures du rift Baïkal à certaines 
échelles. Je les confronterai alors aux contraintes géométriques et d’évolution spatio-temporelles résumées auparavant. 
Avantages et inconvénients des expérimentations analogiques ont été évoqués au Chapitre I. J’insiste ici sur l’absence 
de fabrique initiale du matériau déformé qui limite la comparaison avec la nature. 
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· Rahe et al. (1998) utilisent la rhéologie simple du sable de quartz qu’ils déforment en déplaçant un des blocs du 
modèle suivant une géométrie en pull-apart avec un ‘saut’ oblique de 40° (donc sans recouvrement ou overlap, modèle 
censé représenter des exemples naturels en Californie). Le découplage est simulé en modifiant les vitesses relatives des 
deux blocs : si un bloc reste fixe, le découplage est maximum, le bassin asymétrique, et la faille majeure est du côté du 
bloc mobile. Notons cependant que ce décollement à la base est ‘non-ductile’. Au stade I (‘initial’), ce sont d’abord des 
failles normales bordières qui se développent entre les deux décrochements, parallèlement au ‘saut’ ; puis, au stade II dit 
‘précoce’, une ou plusieurs failles diagonales traversent le bassin, pour finalement devenir jointives aux précédentes au 
stade III dit ‘mature’. Sims et al. (1999) ont par la suite amélioré cette modélisation en reproduisant les mêmes expériences 
dans un modèle bi-couche, avec un niveau de décollement plus ou moins ductile à la base : son épaisseur et sa 
résistance (en fait le degré de découplage) jouent un rôle important sur la morphologie et le développement du bassin. 
Les auteurs concluent notamment que si le décollement est ‘faible’ (fort découplage crustal), le degré d’asymétrie 
augmente, les symétries opposées sont fréquentes, et les failles décrochantes ont une importance croissante dès le 
début du développement des bassins, en favorisant notamment leur coalescence. 
 
Ces modèles, quoique rudimentaires, nous indiquent cependant plusieurs points importants relativement au rift 
Baïkal :  
 
(1)  il paraît possible de générer de grandes failles normales bordières dans un ensemble globalement 
décrochant : cette observation, bien connue notamment dans les systèmes en échelon, requiert que l’angle 
entre les failles normales (héritées ?) et le décrochement soit au moins de 25° (Sanderson et Marchini, 1984). 
C’est le cas (à l’échelle du rift) du lac Baïkal et des bassins du rift nord, à première vue (Logatchev et 
Florensov, 1978 ; Logatchev et Zorin, 1987, 1992) ; 
 
(2)  Le développement de failles décrochantes diagonales au stade II mime d’assez près le cas du lac, le seul à 
montrer au moins un grand système en diagonale séparant les dépressions principales assez tôt dans 
l’histoire du rift (Delvaux et al., 1997 ; Moore et al., 1997) : ceci suggère un décollement sur un niveau ductile 
épais sous le lac. Mais ce n’est pas le cas des autres bassins, notamment l’Angara supérieur, en dépit de sa 
forme en rhomboèdre parfait qui évoque le modèle de Rahe et al. (1998) ; 
 
 
(3)  L’asymétrie (en demi-graben), flagrante dans de nombreuses dépressions du rift, indiquerait un découplage 
assez fort à la base du niveau cassant, mais plus important encore au niveau de la suture ; 
 
(4)  Le bloc mobile serait théoriquement la plaque sibérienne si l’on considère la faille maîtresse du lac Baïkal à 
l’ouest, mais plutôt la plaque Amour si l’on considère les bassins du nord du rift. Rappelons simplement que 
l’héritage tectonique au niveau du lac favorise clairement une zone de faiblesse à pendage SE (suture 
Hercynienne majeure, dite ‘marginale’) qui a été réactivée (Sengör et al., 1993 ; Melnikov et al., 1994), ce qui 
n’est plus le cas pour le nord du rift, installé au sein de la chaîne plissée. 
 
 
· Basile et Brun (1999) utilisent une rhéologie plus réaliste à deux couches (silicone et sable) dans un système en 
pull-apart à ‘saut’ droit (angle de 90°) qu’ils  déforment en déplaçant un des blocs (système asymétrique). Ce modèle est 
important pour visualiser la chronologie des déformations au cours du temps et l’évolution géométrique (Fig. III-20) : 
pour de faibles déplacements, un système décrochant se développe d’abord dans la zone de relais depuis les extrémités 
des décrochements suivant des directions R (de type Riedel synthétique), puis expriment une composante normale de 
plus en plus importante au cours du temps. La forme en rhomboèdre devient claire quand les failles R’ (de type Riedel 
antithétique) deviennent actives, et les limites décrochantes du modèle basal apparaissent aux bordures (failles Y). Le 
rapport longeur/largeur (l/w) des bassins est d’abord proche de 4, puis de 2 en fin d’expérience. L’orientation des failles 
R est en général de 30° dans ces expériences en modèle cassant-ductile, contre 15° dans la théorie ou en modèle 
‘cassant’ (Faugères et al., 1986), en raison de l’interaction entre les mouvements décrochants et normaux ; les failles R’ 
sont elles orientées à 65°. L’angle des failles R et l’importance des failles R et R’ varient en fonction du taux de 
déplacement (Fig. III-21) et de la largeur du ‘saut’ entre les failles. Enfin une rotation de blocs apparaît avant même le 
développement des failles, et peut atteindre 20° en fin d’expérience. 
 






Fig. III-20 : Modèles en plan résultant de quelques expériences de 
modélisation de pull-apart de Basile et Brun (1999). Pour la commodité de 
comparaison avec la système Baïkal, la figure a été inversée (jeu sénestre). Les 








Fig. III-21 : Représentation de 3 stades d’évolution 
successifs (a, b, c) d’une des expériences de 
modélisation de pull-apart de Basile et Brun (1999). 
Pour la commodité de comparaison avec la système 
Baïkal, la figure a été inversée (jeu sénestre). Les 





Ces modèles à rhéologie plus réaliste que les précédents nous amènent à valoriser plusieurs aspects importants 
par comparaison avec les bassins du rift Baïkal et la cinématique décrite auparavant : 
(1)  Conceptuellement, ces modèles démontrent qu’une géométrie en pull-apart se développe pour de faibles 
déplacements en décrochement, et que les déplacements décrochants en surface s’expriment de manière très 
atténuée, et essentiellement dans les phases très précoces du fonctionnement du pull-apart : la composante 
normale devient alors prédominante, essentiellement sur les failles R’. Cette chronologie des déplacements est 
clairement observée dans le lac Baïkal (Mats, 1993 ; Delvaux et al., 1997, Moore et al., 1997). L’expérience qui 
évoque le mieux le lac serait PA2. Nous avons vu au §A-2-B que le rapport l/w élevé dans le lac Baïkal (~8) 
peut s’expliquer par la coalescence des trois bassins du lac par migration des dépocentres au cours du temps, 
de manière similaire au bassin de la Mer Morte (Zak et Freund, 1981). Le lac Baïkal pourrait donc, au moins 
dans la phase de ‘rifting lent’, fonctionner en pull-apart d’après ces critères. 
(2)  Spatialement, l’élargissement progressif de la zone de ‘rift’ au cours du temps sur failles normales de type R’, 
disposées à distance régulière et qui convergent vers les extrémités de la zone déformée, rappelle assez bien le 
cas des bassins du rift Baïkal nord (comparer les positions des bassins du Barguzin, de Tsipa-Baunt, et de 
Muya). Cependant, on ne retrouve pas dans le modèle de disposition en échelon des segments de faille.  
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5-B-2. Application : modèles d’évolution qualitatifs 
 
· Kimura et Tamaki (1986), sur la base d’un ‘survol’ de la tectonique des plaques Amour, Okhotsk et Sibérie au 
Tertiaire, interprètent l’ouverture du lac Baïkal en deux phases. A l’Oligo-Miocène (Phase I), elle résulte d’un jeu en pull-
apart sénestre entre les plaques Sibérie et Amour, sur la suture marginale, en raison de la migration vers le N-NE de la 
plaque Amour, guidée par la collision Inde-Asie (Fig. III-22). Cette phase ‘transformante’ le long du lac, qui initie le rift 
dans un système en pull-apart, est suivie par une extension globalement E-O au Pliocène et à l’actuel (Phase II), 
correspondant à la phase majeure d’ouverture du rift  : ce sont les virgations sud et nord du rift Baïkal qui jouerait alors 
en ‘transformantes’ sénestres (Fig. III-22). Cette vision, purement plaquiste et très générale, s’accorde très grossièrement 
avec l’évolution bi-phasée du rifting telle que rappelée au début de ce chapitre, et notamment avec : (1) la phase 
microtectonique transpressive de la fin Eocène et du Miocène rapportée par San’kov et al. (1997), orientée sub-
parallèlement au lac Baïkal, appelée ‘phase de rift lent’ par Logatchev et Zorin (1987), ou ‘phase proto-rift’ par Delvaux et 
al. (1997) ; (2) l’existence de ‘zones de cisaillement’ aux extrémités du rift au Plio-Quaternaire, impliquant à nouveau un 
fonctionnement en pull-apart avec des failles disposées en échelon pendant la phase II, dite ‘rapide’ (Logatchev et 
Zorin, 1987). Cependant, ce schéma ne fournit pas d’explications aux changements cinématiques rapides décrits au 
Miocène terminal et surtout au Plio-Quaternaire (quelles forces ?), et implique une longue phase tectonique compressive 
aux jonctions sud (Sayan-Khusugul) et nord (monts Stanovoy du rift nord) : or, en dépit de la présence de reliefs (voir 
§A-1) et d’indices microtectoniques (Fig. III-5), cette dernière apparaît très ténue ou peu évidente d’après les 
observations de terrain (voir §A-2-B). Ce sont d'ailleurs des réserves que l’on peut faire pour toutes les reconstructions 
de paléo-contraintes dans cette région (e.g., Delvaux et al., 1997). On ne peut donc exclure à priori ce schéma général, 
qu’il convient d’améliorer et d’argumenter par d’autres observations.  
 
 
Fig. III-22 : Modèle d’évolution du rift Baïkal en deux phases proposé par Kimura et Tamaki (1986).  
SB = Plaque Sibérie (Eurasie stable), AM = Plaque (ou bloc) Amour. 
 
 
 Fig. III-23A (légende page suivante)
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Fig. III-23 B. 
 
 
Fig. III-23 : Synthèse de différents modèles d’ouverture en pull-apart pour le lac Baïkal, d’après Balla et al. (1991). A : Modèles 
antérieurs, avec : a) et b) évolution en translation, faisant jouer à la zone de Tunka un rôle de ‘transformante’ : ce modèle ne reproduit 
pas la profondeur réelle des bassins Baïkal et Hubsugul ; c) et d) rotations autour d’un pôle proche : ni l’un ni l’autre ne permettent 
d’ouvrir convenablement le bassin de Tunka ou de reproduire le changement de direction de la rive sud du lac. B : Modèle avancé par 
les auteurs, avec : a) situation actuelle ; b) situation après ouverture en pull-apart. Cette fois-ci l’ouverture est contrôlée au sud par la 
faille de Sayan. L’encart montre les vecteurs déplacements prédits par le modèle. Le trait plein en b) schématise les failles ‘maîtresses’ 
du rift qui vont guider la géométrie d’ouverture. 
 
· Balla et al. (1991) ont résumé quelques modèles cinématiques de mouvements de blocs pouvant expliquer 
l’ouverture du rift (Fig. III-23). Ils combinent tous des mouvements de rotations plus ou moins complexes qui reviennent 
à détailler la phase II (rifting ‘rapide’) dans un contexte de pull-apart similaire à celui évoqué par Kimura et Tamaki 
(1986). Les mouvements de la ‘mosaïque’ de blocs de leur modèle préféré (Fig. III-23B) sont en fait très peu contraints et 
assez fantaisistes : par exemple, les 3 zones transformantes (Barguzin, Turka, Selenga) ne correspondent à aucune faille 
active et ne sont absolument pas exprimées dans la sismicité. Par ailleurs, les vecteurs déplacement prédits (encart de la 
Fig. III-23B) imposent une ouverture dextre très oblique au lac nord et dans la vallée Barguzin, en contradiction avec les 
données sismologiques et de terrain (Déverchère et al., 1993, Pub. 2 ; Houdry, 1994 ; Petit et al., 1996, Pub. 5 ; San’kov et 
al., 1999, Pub. 10). Les auteurs tentent d’expliquer les incohérences entre cinématique instantanée et cinématique ‘finie’ 
prédite par des phénomènes de blocage temporaire de mouvements décrochants sénestres près du pôle Mongolie-
Amour. Je ne retiendrai ici que le schéma général en pull-apart, plausible pour la phase II, mais pas les modalités 
d’ouverture, qui ne peuvent visiblement pas expliquer les mouvements récents par un simple jeu relatif de blocs 
indéformables.  
 
· Ruppel (1992a, et manuscrit non publié, 1992b) prolonge le travail précédent par un lien plus solide avec les 
données (images LANDSAT, épaisseur de sédiments, quantité d’extension) : elle propose un modèle similaire 
d’ouverture du rift par ‘tectonique transformante’, c’est-à-dire un méga-pull-apart (‘fissure extensive’) sénestre 
contrôlée par deux zones cisaillantes, Sayan et Udokan (Fig. III-24). Elle prédit notamment un jeu sénestre de 100 km sur 
la faille du sud-Baïkal par restauration du bassin de Tunka (extension sur la faille normale au nord et décrochement sur la 
faille sud-Tunka) : les 25 km d’ouverture du bassin sud-Baïkal restant à expliquer seraient liés au jeu sur la faille de Sayan 
(15 km, décalage de la rivière Irkut) et à l’extension crustale (10 km). Ce modèle expliquerait selon Ruppel (1992b) la très 
forte subsidence dans le lac (4 km aux bassins sud et centre depuis 4 Ma), qui caractérise les petits bassins en pull-apart 
(Pitman et Andrews, 1985). Elle montre en effet que la quantité d’étirement crustal nécessaire (dans un modèle théorique 
de développement de bassin) pour produire ces 4 km de subsidence initiale serait d’environ 35% : cette valeur dépasse 
largement les estimations basées sur les analyses de données (5-15% selon Logatchev et Florensov, 1978, ou d’après 
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Petit et al., 1997, Pub. 6). Enfin, la restauration proposée remettrait en alignement N-S deux champs volcaniques 
Cénozoïques (Oka au nord, est-Khubsugul au sud, Fig. III-24).  
 
 La critique majeure à porter à ce modèle concerne le schématisme des failles et des mouvements : les vecteurs 
déplacement au nord, la ‘zone axiale’ représentée du rift, et certaines failles au sud (sud-Tunka, faille au sud de 
Khubsugul) sont imaginaires et ne reposent sur aucune donnée. Enfin, la tendance à surestimer les mouvements 
décrochants, pourtant si faibles d’après nos observations de sismicité et de terrain, se retrouve comme pour Doser 
(1991a,b) ou Balla et al. (1991), alors que la composante compressive, bien visible au sud-ouest du rift (Bolnaï-
Khubsugul, voir §A-4.) est ignorée. Ce schéma de déformation, quoique plus complet que les précédents, me paraît donc 
refléter seulement une partie de la réalité présente, et doit être amélioré en l’ajustant mieux aux données, en l’intégrant 
dans l’évolution Cénozoïque, et en prenant clairement en compte les contributions isostatiques et dynamiques (forces de 




Fig. III-24 : Schéma tectonique interprétatif de la zone de rift Baïkal en ‘fissure extensive’ guidée par les ‘transformantes’ de Sayan et 
Udokan, d’après  Ruppel (1992b). Ce schéma contredit nos observations de terrain au moins au nord du rift en surestimant la 





n 5-C. Modèles en rifting oblique (Withjack et Jamison, 1986 ; Tron et Brun, 1991 ; Bonini et al., 
1997) 
 
Les rifts continentaux et océaniques montrent très souvent une direction d’extension oblique par rapport à la 
direction du rift, en raison de la réactivation de structures héritées ou de changements du champ de contraintes au cours 
du temps (voir Bonini et al., 1997, et citations incluses). Le contexte géologique du Baïkal nous incite tout 
particulièrement à considérer le rôle des structures héritées, par exemple la suture marginale, dans le style de la 
déformation.  
 
· Tron et Brun (1991) ont fourni les bases expérimentales décrivant le rifting oblique dans un modèle cassant-
ductile. Le degré d’obliquité est l’angle a entre la direction d’étirement et la direction de la zone déformée. La déformation 
dans le modèle résulte du déplacement le long d’une discontinuité étroite à la base, transmis par couplage visqueux à la 
base de la couche de sable. Le degré de couplage entre les deux couches est fonction de la vitesse de déformation (une 
vitesse faible favorise le découplage). Quel que soit le couplage, plusieurs résultats rappellent très directement le cas du 
rift Baïkal nord (Fig. III-25) : (1) les failles se disposent en échelon, avec de larges recouvrements ; (2) la direction des 
failles n’est jamais exactement perpendiculaire à la direction d’étirement : cette obliquité est caractéristique du rifting 
oblique, et révèle toujours un jeu dans le sens de cisaillement général, qui diminue quand a augmente ; (3) le pendage 
des failles est plus fort qu’en régime extensif normal ; (4) pour des obliquités fortes (a faible), les failles sont plus 
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proches, assez linéaires, la zone de déformation devient étroite, et un partitionnement entre failles à dominante 
décrochante ou normale apparaît  ; (5) la déformation ne migre pas d’un bout à l’autre de la zone déformée, mais montre au 
contraire un développement simultané, qui invalide donc l’idée d’une propagation longitudinale du rift  ; (6) enfin, les 
réseaux de faille, d’abord courts et étroits, tendent à élargir la zone de déformation au cours du temps et délimitent des 
blocs asymétriques, avec, en fin d’expérience, des failles normales périphériques (au bord du modèle) et des failles 
décrochantes au centre. 
 
 L’étude menée dans la région du rift nord, résumée dans San’kov et al. (1999), Pub. 10, nous permet de mettre en 
évidence une ressemblance étroite avec le modèle de la Fig. III-25 pour a = 30 à 40° environ. Les 6 observations 
précédentes sont vérifiées. Si l’on renverse le schéma de faille pour a = 30° (cas de divergence symétrique), on peut 
même reconnaître la plupart des bassins décrits en disposition, géométrie des failles, et ordre d’apparition (comparer avec 
la Fig. III-27, extrait de San’kov et al., 1999, Pub. 10). L’angle d’obliquité entre les directions de faille (~60°) et la direction 
moyenne d’extension déduite des mesures Holocène (~130°) est comparable à celle prédite dans ce modèle. Par ailleurs, 
les rotations de blocs supposées antihoraires d’après l’analyse sismotectonique (Petit et al., 1996, Pub. 5) se produisent 
aussi dans le modèle. La seule différence importante est la moins grande continuité des failles dans le cas naturel. La 
comparaison quantitative est bien sûr limitée : ces similitudes ne sauraient être une démonstration, mais elles sont 
sensiblement plus fortes pour cette partie du rift que les modèles en pull-apart au sens strict.  
                   
 
 
n 5-D. Modèle plan en éléments finis (Lesne et al., 1998, Pub. 7) 
 
Nous terminons cet examen des modèles cinématiques de déformation en présentant une tentative de restitution 
plane du champ de contraintes et de déformation récent sur l'ensemble du rift. Pour se faire, nous avons utilisé un code 
en éléments finis (TECTON). La lithosphère est modélisée par un fluide visco-élastique incompressible newtonien, de 
rhéologie uniforme. Nous nous ramenons à un problème en deux dimensions (conditions de contraintes planes, 
hypothèse de plaque mince). Un réseau de failles simple est modélisé en introduisant un degré supplémentaire de liberté 
pour chaque nœud sur la faille dans la direction de glissement (méthode dite du "slippery node"). Comme la friction n'est 
pas modélisée, la contrainte cisaillante accumulée sur les failles est entièrement transformée en déplacement.  
 
Le but de la modélisation est de tenter de rendre compte du champ de déformation observé dans un modèle 
purement passif où les conditions aux limites sont:  
 
(1) plaque eurasiatique fixe (condition de déplacement nul à la limite septentrionale du modèle);  
(2) bords Ouest et Est du modèle libres (le fait de fixer le bord Ouest ne change pas significativement les 
résultats);  
(3) bordure méridionale du modèle mobile, avec déplacements variant du Sud-Est à l'Est pour les plaques 
Amour et Mongolie.  
 
Nous avons essayé différents modèles de déplacement, et comparé chaque fois les champs prédits aux champs 
observés tout le long du rift. Il apparaît nécessaire d'introduire trois blocs et non deux pour arriver à reproduire les 
déformations observées (voir le modèle retenu, Fig. III-26): un mouvement différentiel doit être introduit entre le bloc 
Mongolie et le bloc Amour, d'une manière assez proche de ce que proposent Zonenshain et Savostin (1981) dans leur 
modèle de plaque. Le bloc Amour aurait une composante de déplacement vers le sud que n'aurait pas le bloc Mongolie: 
c'est clairement ce que nous indiquent les résultats GPS les plus récents en Mongolie, ainsi que la synthèse des vecteurs 
glissement en Mongolie du Nord (Fig. III-15). Cette solution n'impose pas pour autant une limite nette entre les blocs 
Amour et Mongolie: elle est probablement diffuse (voir §5-A). Le fait que ce modèle simpliste néglige les forces 
verticales tout en parvenant à rendre assez bien compte des déformations observées est pour nous un argument fort 
pour penser que l'ouverture du rift est guidée (au moins pour l'actuel et le Plio-Quaternaire) par des forces horizontales en 
relation avec la cinématique en champ lointain. Sans exclure le rôle de forces verticales, notre modèle permet donc de 
douter de la nécessité d'invoquer un processus de rifting actif dans le cas du Baïkal. 





Fig. III-25 : Réseaux de faille à la fin des expériences de Tron et 
Brun (1991) en rifting oblique, pour des valeurs variables de  
l’angle a entre la direction d’étirement (tracés fins) et la direction 
de la discontinuité à la base du modèle (ressaut médian sur les 
bords). A gauche, divergence symétrique, à droite, divergence 
asymétrique, des blocs à la base. Les lettres dans le cas a = 
30° symétrique désignent les bassins du rift Baïkal nord, soit K = 
Kitchera, M = Muya, TB = Tsipa-Baunt, UA = Angara 
supérieur,  





Fig. III-26 : Meilleur modèle en éléments finis obtenu (3 blocs). 
Les lignes bleues sont les failles majeures modélisées. a: Axes de 
déformation prédits (en vert, allongement, en rouge, 
raccourcissement); b: axes de contraintes prédits (même 










Fig. III-27 : Synthèse des réseaux 
de failles actives et des directions 
de déplacement mesurées sur 
l’Holocène (flèches grises larges) 
ou déduites de l’application des 
tenseurs de contraintes calculés 
(flèches noires étroites) dans le 
rift Baïkal nord (San’kov et al., 
1999, Pub. 10). Les lettres 
renvoient aux noms des bassins 
(voir §A-3 et Fig. III-4). 
 
 




B. Mécanismes de l’ouverture et structures profondes du rift Baïkal 
 
Nous avons compris au Chapitre I toute l’importance à élargir notre connaissance des rifts vers la profondeur, 
afin de comprendre les processus qui déterminent le mode d’ouverture et sont à l’origine des déformations observées. 
Les observations de la première partie de ce chapitre nous ont essentiellement permis de définir un degré de logique 
cinématique dans le temps et l’espace, mais aussi, par l’analyse de la topographie et de la distribution des contraintes, de 
relever des indices de processus dynamiques agissant sur la lithosphère dans cette région de l’Asie. Je vais réunir ici les 
éléments concernant la géométrie crustale, lithosphérique, l’état rhéologique, et le degré d’hétérogénéité de la 
lithosphère dans la région du Baïkal, ce qui permettra d’avancer des hypothèses sur son comportement mécanique et les 
mécanismes qui président à son fonctionnement parmi ceux évoqués généralement (Chapitre I). Je présente ici les 
principaux résultats que nous avons obtenus concernant le lien entre la distribution en profondeur des séismes et la 
géométrie des failles actives, les anomalies de vitesse sous le rift et également en Mongolie du Nord, la géométrie du 
Moho et la compensation isostatique des reliefs, le degré de couplage de la croûte supérieure et du manteau, et enfin une 
modélisation numérique récente de la déformation anélastique au Nord du lac Baïkal. 
 
 
1. Segmentation des failles et épaisseur sismogène  
 
Je ne discuterai pas ici de la segmentation à proprement parler du rift  : nous avons vu dans la partie A de ce 
Chapitre que la plupart des bassins sont en demi-graben, contrôlés de manière évidente par une des failles bordières 
(Moore et al., 1997 ; Hutchinson et al., 1992), et que le rift présente dans son ensemble deux virgations majeures (au sud 
et au nord du lac), dont seule la partie sud peut avoir éventuellement valeur de « transformante » (Ruppel, 1992a,b). Tous 
ces caractères sont finalement assez communs dans les rifts continentaux récents et actifs (voir Chapitre I).  
La segmentation des failles le long des rifts est par contre moins évidente et a attiré l’attention des chercheurs 
depuis longtemps. Il convient d’abord de choisir une définition d’un segment de faille, qui peut être sismogène (rupture 
par un séisme), géométrique, ou structurale : la notion de discontinuité d’une zone de faille peut alors être précisée (voir 
références dans De Polo et al., 1991). La notion de segment sismogène, bien qu’arbitraire, a l’intérêt de tenter de définir le 
potentiel d’un système à générer une grande rupture (Jackson et White, 1989), ce qui a évidemment d’importantes 
conséquences sur l’évaluation du risque sismique. Nous la prendrons dans notre cas, en considérant que des décalages 
latéraux ou en échelon de 1 à 2 km sont susceptibles d’arrêter la rupture (voir références dans Jackson et Blenkinsop, 
1997). Dans le cas du rift Baïkal, étant donné l'état apparent du réseau de failles actives à la surface (failles longues, bien 
connectées), je choisis ici de parler de 'segment' et non de 'fragment' (Meghraoui et al., 1999), ce qui suppose 
implicitement que les ruptures atteignent la base de la couche sismogène. 
Dans ce contexte, le lien possible entre la longueur des segments et l’épaisseur sismogène de la croûte (qui se 
confond plus ou moins avec la partie résistante de la croûte supérieure) est important à définir. Jackson et White (1989) 
ont proposé que l’épaisseur sismogène, et en conséquence, l’épaisseur élastique équivalente (EEE, voir Chapitre I-B-
3), influence la continuité latérale des failles normales qui se forment dans les rifts et la largeur des blocs basculés et des 
grabens, où les profondeurs focales sont souvent de l’ordre de 15 km ou moins, et les longueurs de faille de ~20-25 km.  
La question posée par Jackson et Blenkinsop (1993) a alors été de vérifier si des segments plus longs existent 
dans les parties plus épaisses et plus résistantes des rifts. La réponse est positive dans le rift est-africain, où les 
profondeurs focales des séismes modérés atteignent 40 km, l’EEE  environ 35 km, la largeur des bassins 50 km, et la 
rupture co-sismique 100 km ou plus (Jackson et Blenkinsop, 1997 ; Ebinger et al., 1991). Les corrélations exactes entre 
EEE, épaisseur sismogène, largeur des grabens, et longueur des segments et des bassins ne sont pas simples à définir le 
long d’un système de rift, par exemple en raison de la segmentation le long de l’axe (Hayward et Ebinger, 1996). 
Néanmoins, des correspondances apparaissent clairement, si l’on tient compte du fait que la plupart des grands séismes 
montrent un fonctionnement en plusieurs segments, à la fois sur le terrain et par l’analyse des sismogrammes (voir 
exemples dans Jackson et Blenkinsop, 1997).  
Quelle est la situation dans le rift Baïkal ? La dimension des failles actives du Baïkal a été sommairement rappelée 
au §A-3 (Fig. III-4). Le long de la suture majeure (Melnikov et al., 1994 ; Delvaux et al., 1995), on trouve la plus grande 
continuité des failles (jusqu’à 250 km pour la faille Baïkal nord par exemple, voir Houdry, 1994). Les segments les plus 
longs que l’on peut y définir sont de l’ordre de ceux trouvés à Bilila-Mtakataka par Jackson et Blenkinsop (1997), soit 
100-120 km (Baïkal Nord) voire 150 km pour les failles de Obruchevsky et Morskoy (Baïkal Sud, voir références dans 
Calais et al., 1998, Pub. 8). Dans la partie nord du rift, on a décrit sommairement des segments de faille plus courts (20 à 
30 km), latéralement espacés de la même valeur, dans la partie en rifting oblique installée au sein de la chaîne plissée 
(Déverchère et al., 1993 ; Pub. 2) : ces valeurs et ces lois d’échelles se rapprochent de celle communément retrouvée dans 
les ‘petits’ rifts et indiquent un contrôle évident de l’épaisseur de la croûte cassante (Jackson et White, 1989). La 
sismicité historique et instrumentale est malheureusement mal contrôlée : au sud du rift, les magnitudes estimées révèlent 
des valeurs de l’ordre de 7.5-7.7, et des longueurs de rupture potentielles dépassant les 150 km (Calais et al., 1998, Pub. 
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8). La segmentation des séismes majeurs en plusieurs sous-segments peut être argumenté par le séisme de Muya (1957, 
M=7.6), répartis en 3 sous-événements (Doser, 1991b), mais les traces de surface sont peu contraignantes (Houdry, 
1994 ; Déverchère et al., 1993 ; Pub. 2).  
 Nous avons tenté dès 1989 d’estimer l’épaisseur sismogène dans le rift Baïkal, bien que sujette à des variations 
liées au contexte géologique (voir Chapitre I, §B-1C). Dans les zones où le réseau sismologique était favorablement 
implanté (rift Nord), nous avons caractérisé des profondeurs ‘courantes’ de 25-30 km le long de failles relativement 
planes ou dans des essaims (Déverchère et al., 1993 ; Pub. 2), et des valeurs maximales atteignant 40 km (Déverchère et 
al., 1991 ; Pub. 1). Les 10 premiers kilomètres apparaissent relativement asismiques. Plus récemment, nous avons tenté 
une relocalisation de 670 séismes situés à moins de 40 km de 9 stations ayant fonctionné depuis 1971 (Fig. III-28). Le 
résultats obtenus montrent la plus forte activité sismique à un niveau crustal intermédiaire (10-20 km). La vitesse 
moyenne dans la croûte est Vp=6.1 km/s, et les séismes les plus profonds sont à 37±3 km, valeurs qui rappellent tout à 
fait celles trouvées dans le rift Nord-Est ou dans certaines parties du rift est-africain. A titre préliminaire, nous avons 
tenté des corrélations avec l’épaisseur crustale et le flux thermique (Lysak, 1995) : il semble que les lieux où les séismes 
superficiels augmentent en proportion relative coïncident avec une croûte plus mince et un flux accru (70 mW/m² contre  
40 mW/m²). 
Nous trouvons donc des similitudes frappantes entre les branches ‘froides’ du rift est-africain et le rift Baïkal, et 
vérifions donc dans une certaine mesure les corrélations entre épaisseur sismogène, longueur des failles et taille des 
bassins, même si l’imprécision sur les profondeurs des foyers sous le lac ne nous permet pas pour l’instant d’établir des 
corrélations très précises. Les implications de cette sismicité anormalement profonde (phénomène finalement très général 
dans les grands rifts) en terme de rhéologie crustale sont encore difficiles à cerner. Foster et Jackson (1998), notant 
l'épaisseur sismogène comparable (~35 km) dans le rift Est-Africain, en déduisent que la croûte inférieure (supposée être 
à des températures de 325-475°), doit avoir une composition mafique 'sèche' pour se déformer sismiquement. Ils 
proposent donc de modifier la composition quartzo-feldspathique 'humide' traditionnellement utilisée (Scholz, 1988). Ceci 
peut s'avérer être un élément déterminant pour expliquer ce phénomène, notamment en présence de vieux cratons 
archéens. Il restera à préciser dans l'avenir les facteurs qui peuvent amener la croûte inférieure à s'enrichir en intrusions 
mafiques avant et pendant le rifting: fusion métasomatique dérivée de l'asthénosphère? Mise en place importante de 
gabbros syn-rift, notamment dans les contextes de rifting lent et froid? Action de l'érosion amenant à la surface des 
roches de la croûte moyenne et inférieure, et favorisant l'accroissement global de densité de la croûte restante? C'est un 
des enjeux de ces résultats qui devrait amener à considérer sous un jour nouveau la rhéologie de la croûte inférieure dans 














Fig. III-28 : Carte indiquant les positions des séismes récemment relocalisés dans le rift Baïkal, à proximité des stations, en utilisant la 
procédure décrite dans Déverchère et al. (1991), et histogrammes montrant la distribution des séismes en profondeur aux 9 stations 
sélectionnées. Les triangles sur la carte indiquent les stations permanentes. Les graduations horizontales des histogrammes sont 
espacés de 5 km à partir de la surface. 
 




2. Tomographie sismologique, vitesses de phase et dispersion des ondes sous la zone de rift  
 
Au Chapitre I, nous avons rappelé pourquoi il convenait d’être très circonspect quant aux mesures et à 
l’interprétation des images issues de traitements d’ondes (§A-2), et quels indices convergents à l’échelle globale ou 
régionale permettaient cependant de différencier radicalement la structure profonde du rift Baïkal de celle du rift est-
africain (e.g., Grand et al., 1997 ; Van der Hilst et al., 1997 ; Curtis et al., 1998 ; Ritzwoller et Levshin, 1998). L’étude des 
variations d’amplitude d’onde de Rapine et al. (1997) montre notamment une forte atténuation d’ondes S sous la 
Mongolie, qui n’était pas reconnue jusqu’alors. 
 
Le débat tout récent sur la dispersion des ondes SKS sous les rifts (Gao et al., 1997, 1999 ; Vauchez et al., 1999) 
pose le problème de l’interprétation de ces mesures. Dans le Baïkal, Gao et al. (1994b) et Davis et al. (1997) ont remarqué 
que les directions de polarisation rapides sont perpendiculaires à l’axe du rift, et sont parallèles à la direction de 
déformation moyenne et la direction de déformation calculée ‘finie’ imposée par la convergence Inde-Asie (Houseman et 
England, 1993, 1996). Cette affirmation est cependant partiellement erronée, car Gao et al. (1997), sur une base de 
données identique, déterminent en fait 2 directions de polarisation rapide, l’une parallèle au rift, l’autre perpendiculaire. 
La composante parallèle serait pour ces derniers explicable par un alignement de ‘cracks’ magmatiques, ce que 
contestent Vauchez et al. (1999), qui considèrent plutôt une interprétation en ‘coin’ asthénosphérique étroit. Concernant 
la composante perpendiculaire au rift, Davis et al. (1997) s’appuient sur le résultat de Gao et al. (1994a) pour conclure à 
l’influence majeure d’une remontée asthénosphérique qui atteindrait la base de la croûte. Cependant, on doit d’abord 
remarquer que la perturbation de vitesse des ondes P est seulement de -5% pour le Baïkal, contre -8% pour le rift du Rio 
Grande et -12% pour le rift Est-Africain, ce qui implique que le manteau sous le rift Baïkal n’a subi qu’une fusion partielle 
insignifiante (contre 2 à 3% pour le rift Est-Africain). Par ailleurs, le contraste de densité entre l’asthénosphère et la 
lithosphère choisi dans la modélisation de Gao et al. (1994a) est si faible (-0.6%, 20 kg/m3) que les anomalies observées 
peuvent être expliquées par un modèle a priori différent, où la remontée asthénosphérique est beaucoup moins 
importante (voir discussion dans Petit, 1996, thèse ; Petit et al., 1997, Pub. 6, et Petit et al., 1998, Pub. 9). Par ailleurs, 
l’inversion de Gao et al. (1994a) montre de larges incertitudes (correspondant à une erreur moyenne sur de la limite 
asthénosphère-lithosphère de ±17 km), et la quantité et la qualité des données laissent supposer la possibilité d’un 
ajustement possible à ces données avec un modèle assez différent. 
 
On conçoit donc qu’à partir de ces éléments, on puisse s’interroger sur l’importance et l’extension latérale d’une 
remontée asthénosphérique sous le rift Baïkal (cas de rift qui n’est d’ailleurs plus discuté dans le ‘Reply’ de Gao et al., 
1999). Ce débat est d'importance car si le dôme asthénosphérique est important, alors il favoriserait une interprétation du 
Baïkal en terme de rifting actif. Nous avons donc entrepris d’étudier la structure en vitesse dans les alentours du rift en 
utilisant à la fois les données sismologiques régionales et les enregistrements aux stations mo ndiales. L’utilisation d’un 
réseau local et régional au Nord du rift (Petit et Déverchère, 1995, Pub. 4) nous a permis de procéder à une inversion 
simultanée des hypocentres et du modèle de vitesse, par ‘blocs’. Bien que de résolution limitée, notre résultat montre 
l’absence d’amincissement marquée sous cette partie du rift  : nous détectons une ‘marche’ importante du Moho (8 km), 
que nous attribuons à la fois à l’héritage anté-rift et à l’effet de rebond flexural syn-rift. L’absence d’amincissement est en 
apparence compatible avec un contexte de rifting oblique à faible quantité d’extension. Nous avons ensuite complété la 
base de données de temps d’arrivée pour pratiquer une inversion télésismique et régionale sur un domaine plus large 
(Petit et al., 1998, Pub. 9; Fig. III-29). Pour les données télésismiques, nous avons utilisé 36 000 temps d’arrivée P du 
catalogue ISC (500 séismes) par la procédure de Koulakov (1998), dit ‘schéma inverse’, suite à sa bourse post-doctorale 
d’un an obtenue pour une affectation à Géosciences Azur. Pour la tomographie locale, 578 séismes ont servi à 
l’inversion. La géométrie des rais et la position des stations permettent d’avoir une résolution latérale raisonnable dans la 
gamme de profondeur 100-400 km environ par l’information télésismique, et à des profondeurs de 15-70 km par l’inversion 
locale. L’anomalie majeure (réduction de vitesse relative de 4%) est une cellule orientée N-S (Fig. III-29), qui correspond 
de très près à la zone volcanique Cénozoïque diffuse qui s’étire sur 1200 km à travers la Mongolie, sur une largeur de 400-
600 km (Kiselev, 1987 ; voir §A-2-C), et correspond plutôt à un bombement topographique (§A-1). Une anomalie 
comparable en direction, mais de moindre intensité, et apparemment moins profonde, se trouve sous la dépression ‘des 
Grands Lacs’ (§A-1, Fig. III-1 et Fig. III-29). Sous le rift, le modèle télésismique n’indique pas de forte et large anomalie de 
vitesse négative, mais plutôt une zone atténuée qui longe la plateforme sibérienne. La tomographie locale indique des 
zones atténuées localement près des pointes sud et nord du lac Baïkal, à des profondeurs de 45-70 km. Ces atténuations 
‘superficielles’ (non enracinées) au niveau du manteau supérieur ou de la croûte inférieure peuvent expliquer les 
réductions de vitesse obtenues dans ces zones par méthodes sismiques ou mesures magnéto-telluriques (Puzyrev et al., 
1978 ; Popov, 1990 ; Krylov et al., 1991). Elles peuvent être interprétées comme le témoin de différents mécanismes : sous-
placage, fluage, intrusions magmatiques étroites (voir Chapitre I). 
Ce résultat, combinées aux observations de variations du champs de contraintes, nous ont amené à proposer un 
modèle schématique de l'influence du manteau sous forme d'un mini-panache localisé non pas sous le rift  Baïkal, mais 
sous la Mongolie septentrionale, et qui pourrait modifier faiblement la structure thermique dans cette région et dans la 
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partie sud du rift Baïkal (en bon accord avec la répartition du volcanisme Cénozoïque, voir §2-C, Fig. III-6, et Kiselev, 
1987). Elle nous conduit à invalider l'hypothèse d'une remontée asthénosphérique majeure et 'active' sous le rift. Le 
modèle de panache représenté sur la Fig. 9 de Petit et al. (1998, Pub. 9) est très schématique et veut matérialiser ce rôle 
localisé et affaiblissant mais non moteur du manteau supérieur. Il ne cherche pas non plus à décrire la géométrie de la 
déformation dans la lithosphère inférieure, qui ne peut évidemment pas dans ces conditions se faire sous forme de failles, 










Fig. III-29 : Exemple de cartes d'anomalies de 
vitesses d'onde P à 125 et 225 km de profondeur, 
obtenues par inversion de temps de parcours 
d'ondes de volumes télésismiques (Petit et al., 
1998, Pub. 9; Koulakov, 1998). En orange, les 
anomalies de vitesse plus lentes que le modèle de 
référence, en bleu, les anomalies plus rapides. On 
a reporté le réseau hydrographique principal et les 
contours des lacs Baïkal, Khubsugul, et ceux de la 
Dépression des Grands Lacs, ainsi que les 





3. Gravimétrie et modélisations thermo-mécaniques 
  
 Les modélisations gravimétriques en ‘statique’ dans le rift Baïkal ont permis dans les années 1980 de définir des 
variations importantes d’épaisseur de croûte entre la plateforme sibérienne (~42 km) et les chaînes plissées (~45-50 km), 
et un amincissement limité sous le rift, de 10 à 7 km du nord au sud du lac, et moins encore dans le rift nord (Zorin, 1981 ; 
Logatchev et Zorin, 1992). Les études d’admittance (Diament et Kogan, 1990 ; Ruppel et al., 1993), tout comme les 
modélisations de Van der Beek  (1997), ont fourni des valeurs d’EEE (épaisseur élastique équivalente) élevées (30-50 km) 
qui ont conduit à estimer une forte résistance relative du rift à l’extension. Les modélisations que nous avons menées 
sous l’impulsion de Genya Burov (Burov et al., 1994, Pub. 3 ; Petit et al., 1997, Pub. 6) ont globalement confirmé ce 
schéma général. Pour des longueurs d’onde de quelques dizaines de kilomètres, il est maintenant classique de modéliser 
l’effet de la "flexuration" (ou flexion) lithosphérique, en négligeant les variations de densité de la croûte, afin d’ajuster le 
modèle aux données. La modélisation ‘dynamique’ utilisée a permis de tester l’effet de l’application de forces sur un 
système rhéologique réaliste (rhéologie fragile-élasto-ductile) et une lithosphère non continue (zones de faiblesse 
introduites simulant des failles sans chercher à reproduire leur géométrie). Nous avons accès ainsi à la réponse 
mécanique de la lithosphère, aux forces en présence, à une structure crustale plus réaliste, et enfin, pouvons tester le rôle 
des failles et du manteau asthénosphérique dans l’affaiblissement de la lithosphère en extension. Un des avantages de 
cette méthode par rapport à celle de Van der Beek  (1997) est d’admettre des variations de l’EEE le long des profils.  
 
Nos principaux résultats basés sur la modélisation de 6 profils longs de 1200 km (Fig. III-30) sont détaillés dans 2 
publications (Burov et al., 1994, Pub. 3 ; Petit et al., 1997, Pub. 6) et peuvent être résumés ainsi :  
 
(1) il convient d’utiliser une plaque à rigidité non nulle et discontinue pour parvenir à reproduire le signal gravimétrique 
de manière acceptable ;  
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(2) l’amincissement maximal est sous le rift sud (7 km) où il s’étale latéralement sur 160 km, alors qu’il est étroit au nord 
(50 km), conformément à ce que révèle la structure de surface et l’histoire géologique (voir §A) ;  
 
(3) le contact avec la plateforme se fait par une marche brutale du Moho et des flexions antithétiques au sud du rift 
(contact des chaînes Sayan) et, de manière beaucoup plus atténuée, au nord du rift, où l’on modélise un bloc 
intermédiaire ;  
 
(4) au niveau du lac centre et nord, les épaulements de rift ne résulterait pas d’une flexion vers le haut, comme proposé 
par Van der Beek  (1997), mais possèdent une racine crustale pouvant résulter d’une flexion vers le bas : ceci peut être lié 
à la différence des longueurs de profils modélisés, le léger décalage dans l’espace entre les profils modélisés (celui de 
Van der Beek  a moins de relief), et la différence de rhéologie utilisée ;  
 
(5) nous n’observons pas sous le rift de fortes modifications dans la position des interfaces rhéologiques (la base de la 
lithosphère reste relativement profonde à 85-95 km), ce qui rend hautement improbable l’hypothèse d’une remontée 
asthénosphérique majeure atteignant la base de la croûte : cette interprétation gravimétrique s’accorde bien avec celle de 
Van der Beek  (1997) ;  
 
(6) l’EEE moyenne trouvée, de l’ordre de 50 km, est d’une part conforme à ce qui est maintenant trouvé sous la plupart 
des rifts modérément chauds, et témoigne de la résistance de la lithosphère à l’étirement ; néanmoins, si l’on tient compte 
de l’épaisseur importante de croûte, les abaques reliant EEE, âge thermique et épaisseur de croûte de Burov et Diament 
(1995) révèlent un découplage fort dans le cas du Baïkal (il faudrait une croûte d’épaisseur ~30 km pour passer en 
domaine couplé, voir Chapitre I, B-3-B) ;  
 
(7) enfin, les directions qualitatives de forces horizontales obtenues sont compatibles avec le champ de contraintes 









Fig. III-30 : Carte d'anomalies gravimétriques de Bouguer superposées à la sismicité, à gauche, et profils gravimétriques, structures 
crustales et forces obtenues par modélisation sur 5 profils dans la région du rift Baïkal (Petit et al., 1997, Pub. 6), à droite. Les failles 
majeures ayant servi à matérialiser une discontinuité du modèle sont marquées : la géométrie verticale dans le modèle ne reproduit pas 
la géométrie réelle de la faille. Par simplicité, on n'a pas représenté sur les profils à travers le lac la dépression 'cinématique' 
(topographie + eau + sédiments), qui peut atteindre 7,5 km sous le niveau du lac (Fig. III-4). Noter sur les profils C, D, E le 
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bombement dans le signal gravimétrique caractéristique d’un amincissement crustal en profondeur: il est le plus marqué sur le profil D. 
Remarquer l’épaisseur générale importante de la croûte et la dénivelée très importante du Moho au sud du rift. 
 
 
4. Modélisations expérimentales et numériques en coupes  
 
 Si les modélisations numériques ou analogiques en extension sont nombreuses (voir références dans Ruppel, 
1995 ; Brun et Beslier, 1996), peu de modèles ont été appliqués précisément au rift Baïkal. Malkin et Shemenda (1991) ont 
proposé un modèle expérimental général à la rhéologie bi-couches, où interviennent des hétérogénéités (coupures 
simulant un héritage, zone chaude ponctuelle simulant un ‘hot spot’). Ces zones de faible résistance provoquent la 
localisation du rifting mais jouent aussi un rôle de masque pour des magmas, ce qui expliquerait l’existence des rifts 
‘avolcaniques’. Ils proposent que les rifts naissent dans des régions de lithosphère ‘chaude’ à la lithosphère mince 
(comme les Altaïdes en Asie), et au contact avec des points ‘froids’. Ces conditions théoriques semblent réunies au 
Baïkal (suture entre deux lithosphères à la structure radicalement différentes) qui est simplement évoqué dans cet article 
de Malkin et Shemenda (1991) sans être précisément modélisé. 
 
 Nous avons vu que le modèle de boudinage d’une lithosphère à deux niveaux compétents proposé par Beslier 
et Brun (1991) et Brun et Beslier (1996) provoque l’apparition de zones de cisaillement conjuguées (Chapitre I, 3-B-3), et 
que la déformation anélastique en profondeur est capable d’expliquer les épaulements de rift ‘enracinés’ et la géométrie 
régulière qui traduisent un contrôle rhéologique fort  sur la géométrie des rifts (Hassani et Chéry, 1996 ; Burov et 
Cloetingh, 1997). 
 
 L’existence d’une bifurcation importante du rift Baïkal (rift Barguzin au nord) a été l’occasion de tester la 
dynamique de l’extension dans une partie relativement jeune du rift Baïkal (3,5 à 7 Ma, voir San’kov et al., 1999, Pub. 10) : 
nous avons utilisé un modèle par éléments finis en 2-D à la rhéologie adaptée à la chaîne Sayan et à la plateforme 
sibérienne pour chercher à reproduire la topographie, le style de déformation, les anomalies gravimétriques et les âges 
supposés des deux bassins Barguzin et lac Baïkal nord (Lesne et al., 1999, Pub. 11; Fig. III-31). Le résultat obtenu après 
une série de tests numériques mettent en évidence les points suivants  :  
 
(1)  la suture ‘marginale’ et les forces horizontales appliquées sont suffisantes pour initier le rift et la subsidence, sans 
avoir à invoquer une contribution dynamique ;  
 
(2)  suivant les paramètres rhéologiques (viscosité, position horizontale de la faille majeure par rapport à la transition du 
Moho entre les deux plaques), le rift peut s’élargir facilement en formant des rifts parallèles (ondulations ou branche 
de rift) dont l’espacement est contrôlé par l’épaisseur de la croûte supérieure ;  
 
(3)  les structures anté-rift et la topographie pré-existante jouent un grand rôle dans le mode de déformation ;  
 
(4)  les épaulements de rift résultent non seulement de la réponse flexurale vers le haut mais aussi du fluage en 
profondeur : la déformation anélastique, et donc le degré de découplage au niveau de la croûte inférieure, jouent ainsi 
un rôle essentiel dans le processus de déformation et la géométrie obtenue ;  
 
(5)  le mode de déformation décrit par ce modèle indique des failles à pendage raide dans la partie compétente supérieure 
de la lithosphère, conformément à ce qu'indiquent les observations sismologiques et de terrain (voir discussion dans 
Déverchère et al., 1993, Pub. 2, et San'kov et al., 1999, Pub. 10, et §3) : il ne s'agit donc pas ici de failles listriques, 
mais de failles relativement planes et pentées dans la croûte supérieure, la déformation passant ensuite sur des 
cisaillements beaucoup plus plats dans la croûte inférieure ;  
 
(6)  la similitude d'aspect entre ce modèle après 3.5 Ma d'évolution, et ce qui est décrit dans le modèle analogique de 
Beslier et Brun (1991) et Brun et Beslier (1996), dans un stade précédant la rupture du manteau fragile (Fig. I-4, b), est 
frappante : l’amincissement de la lithosphère induit la montée d’un dôme asthénosphérique (ici très modérée, de 
l'ordre de 6 km) et la flexion vers le haut du manteau ductile ; Le champ de déformation reste globalement symétrique 
en profondeur, mais devient asymétrique en surface, à l'échelle des failles et des bassins ; enfin, le système de 
cisaillements conjugués dans les parties ductiles en profondeur est reconnaissable sur ce modèle. 
 
Nous concluons que des conditions extensives en champ lointain et la présence d'une grande discontinuité 
héritée dans la lithosphère sont des conditions suffisantes pour reproduire relativement bien les structures de surface de 
cette partie du rift en 3.5 Ma. Pour la première fois me semble-t-il dans la cas d'un rift, la rhéologie, la fabrique et les 
conditions aux limites d'un modèle numérique permettent de reproduire de près la déformation observée et de confirmer 
un mode de déformation mis en évidence dans les modèles expérimentaux d'extension, mode très fortement influencé par 
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la stratification rhéologique de la lithosphère. La remontée asthénosphérique ("dôme") est donc bien réelle, mais ne peut 









Fig. III-31 : Modèle d'évolution de la 
déformation plastique cumulée 
(anélastique) le long d'une coupe NO-
SE allant depuis le craton sibérien à 
gauche jusqu'à la chaîne plissée Sayan-
Baikal à droite, en passant à travers les 
bassins du lac Baïkal Nord et du bassin 
Barguzin (voir Fig. III-4 et Fig. III-30, 
trait de coupe E). Le modèle 
rhéologique est quadricouche (croûte 
supérieure et manteau supérieur 
élastoplastiques, les autres couches 
visco-élastiques), et présente une seule 
grande discontinuité théorique initiale, 
schématisée ici par une faille à pendage 
de 60° vers le SE, qui représente la 
limite géologique majeure (suture) 
entre le craton archéen et la chaîne 
plissée (coefficient de friction: 0.5). 
Les flèches indiquent le champ de 
vitesse, fixé ici à 3 mm/an, en bon 
accord avec les données GPS et les 
mesures de terrain dans le rift Nord 
(San'kov et al., 1999, Pub. 10). Le 
dernier cartouche compare la coupe 
topographique (en vert) avec la coupe 
modélisée (en rouge). En rouge sur les 
coupes: zones de déformation 
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IV. PERSPECTIVES DE RECHERCHE 
 
 
 Au terme de cet examen du rift Baïkal dans son cadre asiatique, certaines conclusions critiques préliminaires 
peuvent être dégagées qui permettent de suggérer des voies de recherche pour l'avenir, en tirant parti des conditions 
générales de déformation rappelées aux Chapitres I et II déterminant les caractères essentiels des rifts continentaux.  
 
 
1. Evolution biphasée et modèle de rifting passif dominant 
 
· Le problème des causes du biphasage 
 
Lors de notre examen de l'histoire du rift Baïkal, nous avons maintes fois trouvé des indications fortes pour une 
évolution biphasée de l'ouverture. La question majeure posée par la comparaison 'terrain-modèles' est la suivante : est-il 
nécessaire d'invoquer un réaménagement majeur des conditions aux limites de plaques pour passer de la phase de 'rift 
lent' à la phase de 'rift rapide', au début du Pliocène ? Le « changement drastique » à la fin du Miocène entre extension et 
compression en mer du Japon (Jolivet et al., 1991 ; Jolivet et al., 1994 ; Fournier, 1994) plaide en ce sens. Ce biphasage 
dans la direction des contraintes et l'évolution dans le temps du système est fréquemment observé dans d'autres 
systèmes extensifs comme le rift éthiopien (e.g., Bonini et al., 1997). Il pourrait illustrer la 'sensibilité' d'un système 
intracontinental à des modifications des conditions aux limites à grande distance (dans ce cas, la subduction). Nous 
l'avons évoqué lors de la mise en évidence des vitesses d'ouverture du rift Baïkal et de l'incapacité des modèles actuels 
de déformation à en rendre compte. Mais on ne peut exclure l'influence de 'facteurs internes' du système en évolution : 
par exemple, la croissance de la topographie ou le sous-placage éventuel (augmentant les forces de volume), le fluage, le 
flambage et son évolution éminemment non-linéaire. On peut soupçonner l'existence d'effets de seuil dans ce système où 
à l'évidence, la croûte inférieure affaiblie joue un rôle important. Ce point constitue donc encore un aspect très ouvert de 
la réflexion sur l'évolution de la déformation en milieu intra-continental. Il se clarifiera à condition de tenter de généraliser 
et mieux corréler les observations de déformation (GPS, Plio-Quaternaire) au sein de la 'plaque Amour' toute entière, 
jusqu'à la mer du Japon. Il sera alors possible de proposer des modèles (convectifs par exemple) permettant de 
comprendre le rôle exact de la subduction et les éventuels décalages temporels aux deux extrémités de cette vaste région.  
 
· Le problème de la direction d’extension récente  
 
Nous avons trouvé des directions d'extension parfois assez différentes en analysant indépendamment des critères 
sismologiques, donc aux temps courts, et des critères cinématiques de terrain, aux temps longs. Si une direction moyenne 
raisonnable peut être en général déduite de ces observations, il reste qu'on manque d'arguments pour comprendre dans 
le détail ces différences, pour lesquelles nous avons évoqué plusieurs possibilités (voir San’kov et al., 1999, Pub. 10) :  
 
n relation avec le cycle des grandes ruptures (problème lié au rebond élastique et à l'instabilité temporelle du 
champ de contraintes) ; 
n problème méthodologique d'échantillonnage spatial des déformations en tectonique ; 
n problème de la déformation asismique, distribuée, non prise en compte en sismologie ; 
n problème d'éventuelles variations temporelles rapides du champ de contraintes ; 
n possibilités de rotation de blocs.  
 
Si nous avons formulé des préférences, il nous manque des preuves et des contraintes. Avant d'avancer trop vite 
des hypothèses hardies, il me semble qu'il convient de conforter d'abord les observations de terrain et de sismicité, qui 
portent l'une et l'autre un certain nombre d'approximations, et d'hypothèses a priori. Par exemple, déduire d'une analyse 
statistique des directions de faille une direction d'étirement me paraît peu fiable dans le cas d'une lithosphère 
continentale, en raison de l'héritage. De même, la déduire d'une moyenne des directions des vecteurs glissement (qu'ils 
soient issus de l'inversion des mécanismes au foyer ou des stries sur failles) ou des directions de contraintes minimales 
peut conduire à un résultat partiel, sans signification régionale ou globale, de par la disposition géométrique du système 
et l'échelle d'observation (effet de disposition en échelon masquant la composante décrochante). Je retiendrai ici que 
l'emploi de plusieurs méthodes de mesures complémentaires est cruciale pour tester la fiabilité des hypothèses faites et 
pour éventuellement les conforter. Les mesures GPS du sud du rift (Calais et al., 1998, Pub. 9) ont donné dans notre 
contexte des arguments nouveaux très précieux. Une vitesse minimale d'extension de 3 mm/an me paraît claire à l'examen 
de l'ensemble des résultats. Les mesures en Mongolie des prochaines années, en champ plus lointain, devraient 
permettre de mieux se dégager encore de l'effet du rechargement élastique sur les grandes failles. 
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· Le problème du dispositif géométrique plan  
 
La distribution à différentes échelles de la déformation cassante et des contraintes, telles que nous avons pu les 
décrire aux deux extrémités du rift, nous a mené à constater une certaine logique cinématique pour la période récente de 
déformation (Fig. III-13, III-14 et 111-15). Elle nous incite à proposer une déformation en rifting oblique au nord du rift, 
développé dans une lithosphère épaisse, relativement 'molle', tandis que le sud du système se développe dans un régime 
général transpressif, accommodé par une géométrie en pull-apart qui semble en quelque sorte 'forcée' par la présence du 
noyau résistant que constitue le craton sibérien. Constatant également la logique d'ouverture dans la partie intermédiaire 
du rift (régime extensif quasi pur le long d'une suture majeure entre deux lithosphères rhéologiquement différentes), la 
proposition la plus simple pour la période récente me paraît être celle d'un poinçonnement rigide par le craton sibérien qui 
guide un déplacement de blocs vers l'est en déterminant des géométries  d'ouverture dominante variables suivant 
l'échelle : fente de tension pour le bassin Busingol, 'pull-apart en stepover transpressif' pour le bassin de Khubsugul, 
large releasing bend en S pour le lac Baïkal, guidé au sud par une 'transformante' et au nord par un rifting oblique. 
Néanmoins, de sérieux problèmes subsis tent, comme par exemple la jonction cinématique entre les failles de Sayan, 
Tunka et Baïkal sud, qui détermine la géométrie complexe du bassin de Tunka (mouvement apparent vers le sud), qu'il 
nous est impossible d'interpréter dans le détail sans reconstituer un triangle des vitesses, ou comme la succession des 
déformations entre le Miocène et l'actuel (phase compressive brève au Miocène supérieur, Fig. III-5), dont l'importance 
quantitative et la signification géodynamique ne sont pas comprises. Il me paraît important dans le futur d'accroître la 
précision des mesures de la déformation (GPS, terrain) dans cette zone. Il sera de même capital de progresser sur la 
connaissance de la frontière Nord de la plaque Amour, depuis les monts Stanovoy jusqu'à la mer d'Okhotsk. Plus 
généralement, l'intégration de ces observations dans le cadre plus large de l'Asie nous a fait mieux comprendre la 
signification probable de l'objet Baïkal : il serait 'circonstanciel', dans le sens où son apparition au cœur de l'Asie serait 
plus liée à une géométrie de 'fabrique' lithosphérique favorablement orientée par rapport aux conditions aux limites 
(collision Inde-Asie et subduction Pacifique), que par un réel moteur 'actif' sous-jacent. 
 
 
2. Rhéologie, panaches, et convection 
 
· Le problème du rôle de la rhéologie et des instabilités 
 
Les indicateurs morphologiques, les structures crustales contrastées, et la réponse mécanique de la lithosphère 
nous ont permis de mettre en évidence le rôle fondamental de la rhéologie dans le style de déformation, sa distribution, 
son importance. Néanmoins, les modèles ont des limites : ce sont les données d'une part, leurs hypothèses 
simplificatrices et les a-priori qu'on y injecte d'autre part. Plusieurs inconnues restent. Notamment, l'origine des 
épaulements de rift et des bombements de grande ampleur dans la région du rift me paraît encore mal éclaircie : quelles 
sont les parts respectives réelles du fluage et éventuellement du sous-placage dans l'enracinement des épaulements que 
nous avons détecté dans certaines parties du rift  ? Ne faut-il pas prendre en compte l'érosion (Burov et Cloetingh, 1997), 
en dépit de la jeunesse des reliefs au centre du rift, et aussi passer à une modélisation 3-D pour y parvenir ? Par ailleurs, 
le processus de boudinage (Brun et Beslier, 1996) que nous commençons maintenant à bien caractériser dans certaines 
parties du rift au moins (Lesne et al., 1999, Pub. 11) semble se manifester de manière très discontinue le long du rift  : quels 
paramètres contrôlent véritablement ces variations de réponses de la lithosphère, et comment y décrire la déformation 
anélastique, les cisaillements profonds, et finalement la géométrie d'ouverture ? Enfin, nous avons compris en observant 
l'environnement du rift que le flambage (Martinod et Davy, 1992, 1994 ; Burg  et al., 1994) peut également jouer un grand 
rôle en Mongolie par exemple. Quelle est la part réelle d'éventuels panaches, promus par l'école anglaise (e.g. 
Cunningham, 1998) dans le mode de déformation ? La géométrie complexe observée au contact du craton sibérien peut-
elle s'expliquer par une combinaison de flambage et de fluage ? 
 
· Le problème de la dimension et de l’importance de la remontée asthénosphérique sous le rift   
 
Nous avons avancé plusieurs arguments indépendants qui tendent à indiquer que la perturbation mantellaire 
sous le rift Baïkal, certes importante, ne correspondrait pas à une remontée asthénosphérique majeure, qu'elle soit 
d'origine passive (Brun et Beslier, 1996) ou active (Zorin, 1981 ; Westaway, 1993). Nos résultats confirment des 
interprétations pétrologiques (Kiselev et Popov, 1992 ; Ionov et al., 1995), qui proposent un modèle d'intrusion 
magmatique d'un magma à faible fusion partielle. Mais ils infirment les interprétations de Gao et al. (1994, 1997, 1999) et 
Davis et al. (1997), toutes basées en fait sur des résultats assez contestables d'un transect sismologique au sud du rift 
(Gao et al., 1994a). Il est frappant de constater le raisonnement circulaire employé : l'anisotropie sismique justifie 
l'anomalie tomographique qui justifie l'anisotropie : or l'anisotropie grossièrement parallèle à la direction de déformation 
active peut avoir une toute autre origine que celle d'un flux mantellaire lié au rift actuel (Vauchez et al., 1999). Par contre, 
les hypothèses de point chaud ou d'érosion sous-lithosphérique par des panaches, parfois invoqués au contact sud du 
rift, en Mongolie, ou au nord (Windley et Allen, 1993 ; Rasskazov, 1994 ; Cunningham, 1998 ; Poort et al., 1998) sont 
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dans une certaine mesure concordantes avec nos observations, même si on peut discuter des interprétations (pour Poort 
et al., 1998, voir Petit et al., 1998, Pub. 8). D'autres anomalies topographiques circulaires (Léna-Angara, Sayan-
Khubsugul, Fig. III-1) méritent probablement une attention renouvelée dans cette recherche d'indices d'action du 
manteau. Le débat sur ce sujet reste donc ouvert. Enfin il faut tenir compte de l'évolution dans le temps de la lithosphère : 
l'hypothèse d'un asthénolithe, en quelque sorte le début d'une délamination de la lithosphère sous le Baïkal, suggérée 
par Van der Beek  (1997) pour expliquer le retard relatif dans la formation de la topographie au Baïkal par rapport à des 
rifts actifs, est à tester mais me paraît prématurée et mal contrainte : en effet, le passage d'une évolution 'passive' à 'active' 
ne me semble pas clairement établie dans sa géométrie et son importance.  
 
· Le problème de « Raft tectonics » et de convection : le rôle de la subduction lointaine  
 
Le rift Baïkal naît-il par l'effet 'radeau' que pourrait exercer le manteau à la base de la lithosphère, même très loin 
d'une zone de subduction (Nataf et al., 1981 ; Froidevaux et Nataf, 1981) ? Si le débat a été lancé au début des années 80, 
il était un peu tombé dans l'oubli, faute d'indications précises sur les taux d'extension dans la partie nord de l'Asie. La 
comparaison de nos résultats GPS avec ceux trouvés en différents points d'Asie (Larson et al., 1999) montre que les 
déplacements vers l'est par rapport à l'Eurasie stable ne chutent pas très sensiblement au nord des grandes failles qui 
bordent le plateau du Tibet et les montagnes du Tien-Shan. L'interaction dynamique entre le continent et la convection 
(Zhong et Gurnis, 1993) peut donc être une des explications à l'émergence de petits panaches successifs à une certaine 
distance du 'mur' froid descendant que constituent les subductions de l'océan Pacifique. Cette contribution éventuelle 




3. Projets à court et moyen termes 
 
 Tenant compte de nos résultats et des problèmes évoqués ci-dessus, quelques propositions d'actions dans 
lesquelles je souhaiterais dans les années à venir m'investir avec mes collègues pourraient être les suivantes : 
 
· En Asie 
 
n Etendre les mesures GPS au nord, au sud, et surtout à l'est du rift Baïkal (Stanovoy) : le GPS sera déterminant pour 
éclaircir la notion de frontière cinématique 'incontournable' en Asie. Cette notion a-t-elle finalement une 
signification en domaine intracontinental, dans des lithosphères relativement 'molles' et découplées ? Peut-on encore 
raisonner en terme de blocs quasi rigides de plus en plus petits (Replumaz, 1999) ? Peut-on tester le degré de lissage 
par les modèles continus et ainsi mieux les valider ? Cette action est déjà engagée depuis 1997 en Mongolie du nord. 
Pour le nord du rift, il serait très important de tester les éventuelles rotations de blocs par d'autres méthodes 
(paléomagnétisme) et de déterminer le champ de vitesse instantané pour comparer les approches quantificatrices. 
 
n Progresser dans le traitement combiné de sismotectonique-gravimétrie-modélisation, notamment en Mongolie du 
nord, chantier extraordinaire pour l'analyse du couplage des failles, de la relaxation, et des interactions mantellaires et 
rhéologiques (dôme de Hangaï). Nos résultats récents de traitement en gravimétrie (cadre du Programme INSU- 
Intérieur de la Terre 1998, 1999) révèlent que le flambage seul ne peut expliquer les compensations des reliefs : le 
fluage y joue probablement un grand rôle. La modélisation numérique de la déformation anélastique incluant les effets 
de l'érosion sera probablement nécessaire.  
 
n Apporter de nouveaux éléments sur l'importance de la remontée asthénosphérique sous le rift  par l'étude du 
magmatisme et l'analyse combinée des données gravimétriques et sismologiques sur le profil de Gao et al. (1994a) : le 
retraitement des données sismologiques est en cours à Strasbourg (U. Achauer, C. Tibéri), avec un projet pour 2000 
d'inversion gravimétrique conjointe. Dans ce cadre je souhaite apporter au moins une contribution à l'interprétation 
des résultats en les replaçant dans le cadre sismotectonique.  
 
n Analyser la segmentation des failles et évaluer la sismogenèse : deux séismes récents (février-mars 1999) de 
magnitude supérieure à 6 se sont produits au nord et au sud du rift, dont l'un est au sein de notre réseau géodésique. 
Dans le cadre de notre coopération avec l'Institut de la Croûte Terrestre à Irkoutsk, il me semble capital de profiter de 
cette occasion pour aborder une autre sismologie : celle du signal et de la source. Dans Géosciences Azur, plusieurs 
chercheurs (Anne Deschamps, Françoise Courboulex, Anthony Lomax) se sont engagés avec moi pour utiliser les 
signaux télésismiques et assurer une formation de modélisation à une étudiante en thèse russe (Natalia 
Radziminovich, stage MAE fin 1999). Nous en attendons une meilleure évaluation des processus de rupture dans le 
rift, des risques associés, une amélioration de la précision de la base de données des mécanismes au foyer, et enfin 
des possibilités de tester le modèle de rebond élastique et l'état de 'chargement' et de relaxation aux temps courts de la 
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croûte. De même nous devons relocaliser avec précision la sismicité sous le lac depuis 1970, et interpréter la sismicité 
profonde en terme de variations de la composition de la croûte. Une approche parallèle utilisant la même logique 
devra être envisagée sur la base de séismes équivalents en Mongolie, tenant compte de l'histoire sismique du siècle : 
le modèle de chute de contraintes de Coulomb devra également être utilisé pour l'ensemble des séquences sismiques 
de cette région (Tsetserleg-Bolnaï-Bogd) maintenant bien connues. Enfin une évaluation précise de la relaxation post-
sismique dans un modèle visco-élastique de la lithosphère sera nécessaire afin de mesurer les effets différés de ces 
grands séismes sur le champ de déplacement actuel mesuré par GPS. Ceci amènera à réaliser un modèle mécanique 
précis du comportement des grandes failles dans le cycle sismique. Je souhaite aborder ce type d'étude dans l'avenir. 
 
n Développer l'analyse d'images SPOT, ERS en Mongolie : Christophe Larroque (U. Reims) traite actuellement une 
ensemble de scènes ERS, et la mission de terrain de l'été 1999 avec J-F. Ritz et J-F. Stéphan doit permettre d'assurer le 
contrôle indispensable de ces observations sur certaines cibles dans la région de Tunka.  
 
n Renforcer les comparaisons avec le rift est-africain, tenant compte de la différence fondamentale dans la structure 
profonde des deux rifts : le travail en partenariat d'analyse gravimétrique de Carole Petit et Cindy Ebinger est à cet 
égard fondamental. Je souhaiterais qu'il soit développé dans le même esprit que ce qui a été entrepris pour le rift 
Baïkal. Les comparaisons des épaisseurs sismogènes et de la segmentation me paraissent également fondamentales.  
 
n Aborder une approche expérimentale du rifting qui soit plus proche de la géométrie et l'évolution du rift Baïkal telles 
qu'elles sont maintenant connues.  
 
· En domaine Ligure  
 
En domaine Ligure, la tâche est vaste. Bien que moins facile à valoriser, elle me semble riche dans ses 
perspectives. Plusieurs axes peuvent être envisagés en ce qui me concerne : 
 
n Développer les réseaux de surveillance OBS : c'est une tâche lourde, complexe, dont nous avons lancé les premiers 
jalons. Les nouveaux moyens d'enregistrement de longue durée qui émergent et les possibilités de mariniser des 
capteurs large bande, grande dynamique, constituent les bases qui devraient permettre de relever ce défi dans les 
prochaines années : je souhaite y contribuer au sein de Géosciences Azur.  
 
n Assurer une validation des informations issues de la campagne MALIS'95, entre autres en améliorant le traitement de 
la base de données sismologiques provenant des réseaux permanents terrestres et en y intégrant peu à peu les 
données des réseaux sous-marins. Je retrouve là mon activité de 'sismo -géologue' dans cette recherche de la 
corrélation entre failles actives repérées par imagerie sismique et microsismicité. Je souhaite aussi saisir toute 
occasion de séisme sous-marin assez important (comme en 1995, Courboulex et al., 1998, voir Annexe 1) pour 
combiner les informations de source avec mes collègues. De ces recherches, il faudra pouvoir extraire de manière plus 
quantitative ce que nous avons seulement esquissé, à savoir le rôle de la rhéologie sur la déformation et le degré de 
flexion de la marge Ligure (Chaumillon et al., 1994, Annexe 1). Une approche de modélisation par éléments finis 
pourrait par exe mple apporter de précieuses indications sur les causes du soulèvement de cette marge, en 
complémentarité des mesures de raccourcissement récemment effectuées à terre (voir Calais et al., 1999, soumis, 
Annexe 1). Nous envisageons également une approche comp arable qui intègre l'érosion et l'assèchement au 
Messinien par un code proche de celui de Burov et Cloetingh (1997). 
 
n Evaluer les causes et les effets de la crise de salinité du Messinien sur la marge nord-Ligure. Le travail de retraitement 
des profils sis miques monotrace entamé lors du DEA de Le Fur (1998) doit être systématisé, en densifiant notamment 
la couverture de profils. Nous avons commencé ce travail en 1999 en profitant d'une nouvelle source sismique ; le 
traitement de plusieurs traces dans le futur devra permettre de mieux connaître l'importance, les variations d'extension, 
et la nature exacte des dépôts détritiques messiniens associés au dépôt du sel dans le bassin profond, et de l'utiliser 
comme marqueur de la déformation pour comprendre l'évolution tectonique complexe de cette marge depuis sa 
création. 
 
 A travers ces quelques exemples de projets, il est évident que le Laboratoire Géosciences Azur, après ces 10 
dernières années 'baïkaliennes', offre les conditions favorables pour me permettre de prolonger et développer cette 
activité scientifique comme ma tâche d'enseignant. Mon rôle s'inscrira dans une démarche d'approfondissement et 
d'élargissement interdisciplinaire de la thématique ‘rifting continental’ vers une thématique de déformation 
intracontinentale active et récente. Je pense pouvoir le remplir dans la nouvelle organisation 2000 de l'UMR. 
L'investissement dans d'autres chantiers d'étude et d'autres formes d'action que celles envisagées ci-dessus est bien 
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